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Baseny dewoñskie po³udniowo-wschodniej Polski

Marek NARKIEWICZ1, Katarzyna NARKIEWICZ1, El¿bieta TURNAU2

ROZWÓJ SEDYMENTACJI DEWOÑSKIEJ W BASENIE
£YSOGÓRSKO-RADOMSKIM I LUBELSKIM

Abstrakt. Basen ³ysogórsko-radomski (B£R) ograniczony by³ od
po³udnia synsedymentacyjnym uskokiem œwiêtokrzyskim o g³êbo-
kich za³o¿eniach skorupowych. Od NE graniczy³ z basenem lubel-
skim (BL) wzd³u¿ w¹skiej strefy czytelnej w œrodkowodewoñskim
rozk³adzie sedymentacji. Jej g³êbsze za³o¿enia stanowi³ prawdopo-
dobnie uskok pod³o¿a w osiowej czêœci elewacji radomsko-kraœnic-
kiej, wp³ywaj¹cy na sedymentacjê przynajmniej od emsu póŸnego.
BL ³¹czy³ siê od SE z basenem lwowskim, który od wschodu by³ ogra-
niczony przez l¹dowy masyw w rejonie tarczy ukraiñskiej. Wczesno-
dewoñski etap rozwoju basenów (lochkow–œrodkowy ems) zosta³
zapocz¹tkowany w sylurze póŸnym osadami otwartego szelfu, które
w lochkowie œrodkowym i póŸnym przesz³y w osady perylitoralne,
przykryte (czêœciowo niezgodnie ?) grub¹ seri¹ aluwialn¹. W etapie
œrodkowodewoñskim (póŸny ems-wczesny fran) szybkie tempo sedy-

mentacji facji wêglanowo-terygenicznych otwartego zbiornika B£R
by³o uwarunkowane przez pogr¹¿anie siê bloków pod³o¿a. Natomiast
w warunkach stabilnego pod³o¿a BL niewielk¹ przestrzeñ akomoda-
cji dla osadów p³ytkiego szelfu i platformy wêglanowej kszta³towa³y
g³ównie transgresje eustatyczne. W etapie œrodkowo–póŸnofrañskim,
na tê ostatni¹ tendencjê na³o¿y³ siê puls subsydencji zwi¹zany
z pocz¹tkiem ryftowania w rowie Prypeci. Etap fameñski zaznaczy³
siê powstaniem depocentrum w centralnym segmencie BL i akumula-
cj¹ niemal 2 km wêglanowo-ilastych osadów g³êbokiego basenu szel-
fowego i otwartego szelfu, przechodz¹cych ku górze w prograduj¹ce
ku SW systemy przybrze¿nomorskie i l¹dowe. Depocentrum utwo-
rzy³o siê w uk³adzie pull-apart miêdzy stref¹ Kocka a uskokiem Ursy-
nowa–Kazimierza, równoczeœnie z g³ówn¹ faz¹ ryftowania basenu
Prypeci.

S³owa kluczowe: architektura depozycyjna, tektonika synsedymentacyjna, subsydencja, eustatyka, dewon, po³udniowo-wschodnia Polska.

WSTÊP

Po³udniowo-wschodnia Polska by³a w dewonie czêœci¹ ob-
szaru szelfu zewnêtrznego ci¹gn¹cego siê wzd³u¿ po³udniowe-
go obrze¿enia kontynentu Old Redu (Laurosji) (Belka, M. Nar-
kiewicz, 2008). Mimo ogólnej ci¹g³oœci paleogeograficznej, se-
dymentacja charakteryzowa³a siê znacznymi obocznymi zmia-
nami i skomplikowanym rozk³adem depocentrów, odzwiercie-
dlaj¹cym zró¿nicowan¹ budowê i subsydencjê bloków skoru-
powych (M. Narkiewicz, 2007). Na pod³o¿u kratonicznej sko-
rupy platformy wschodnioeuropejskiej i jej pokrywy neoprote-
rozoiczno-wczesnopaleozoicznej rozwin¹³ siê basen lubelski
(fig. 1A). S¹siaduj¹cy z nim od SW basen ³ysogórsko-radomski
ma w pod³o¿u g³ównie proksymalny terran bloku ³ysogórskie-
go przy³¹czonego do kratonu nie póŸniej ni¿ w najwczeœniej-

szym dewonie (M. Narkiewicz i in., 2011). Po³udniowa granica
tego bloku pokrywa siê ze stref¹ uskoku œwiêtokrzyskiego, za
któr¹ rozci¹ga³ siê kolejny obszar sedymentacji dewoñskiej,
zwi¹zany z blokiem ma³opolskim. Blisko granicy obu analizo-
wanych tu basenów biegnie w kierunku NW–SE wyraŸna nie-
ci¹g³oœæ litosfery zwi¹zana z krawêdzi¹ platformy prekambryj-
skiej, znana od dawna jako strefa TTZ. Istnienie tej wa¿nej stre-
fy tektonicznej mia³o niew¹tpliwy wp³yw na rozwój basenów
dewoñskich (Dadlez, 1987; M. Narkiewicz, 2007), aczkolwiek
szczegó³owe zale¿noœci nie s¹ jeszcze ustalone.

Porównanie rozwoju obu analizowanych basenów jest
utrudnione przez niepe³ny zapis osadowy dewonu ³ysogór-
sko-radomskiego. Na prawie ca³ym obszarze tego basenu,

1 Pañstwowy Instytut Geologiczny – Pañstwowy Instytut Badawczy, ul. Rakowiecka 4, 00-975 Warszawa; e-mail: marek.narkiewicz@pgi.gov.pl;
katarzyna.narkiewicz@pgi.gov.pl

2 Polska Akademia Nauk, Instytut Nauk Geologicznych, ul. Senacka 1, 31-002 Kraków; e-mail: ndturnau@cyf-kr.edu.pl



z wyj¹tkiem niewielkiego regionu ³ysogórskiego Gór Œwiêto-
krzyskich, dewon górny zosta³ niemal ca³kowicie usuniêty
przez powaryscyjsk¹ erozjê, a dewon dolny znany jest z poje-
dynczych, niepe³nych profili wiertniczych. W zwi¹zku z tym,
porównywaæ mo¿emy g³ównie œrodkowodewoñsk¹, w mniej-
szym stopniu dolnodewoñsk¹ czêœæ sukcesji obu basenów i na
tej tylko podstawie wyci¹gaæ wnioski o ich odrêbnoœci geody-
namicznej. W tej sytuacji szczególnego znaczenia nabieraj¹
obserwacje dotycz¹ce pogranicza basenów, odpowiadaj¹cego
mniej wiêcej elewacji radomsko-kraœnickiej (¯elichowski, 1972;

M. Narkiewicz, Dadlez, 2008). Dla tego obszaru przeanalizo-
wano kilka kluczowych profili wiertniczych, w celu przepro-
wadzenia korelacji oraz dok³adniejszego wytyczenia granicy
miêdzy basenami (fig. 1B).

Wstêpn¹ interpretacjê uwarunkowañ sedymentacji na ob-
szarze radomsko-lubelskim przedstawiono we wczeœniejszej
pracy, opartej na ograniczonym materiale analitycznym
(M. Narkiewicz i in., 1998b). Punktem wyjœcia do obecnego
opracowania jest szkielet architektury depozycyjnej obu ana-
lizowanych basenów omówionej w dwóch artyku³ach w ni-
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Fig. 1A. Po³o¿enie obszaru badañ (prostok¹t – powiêkszony na fig. 1B) na tle
œrodkowoeuropejskiego fragmentu przedpola waryscydów (wg M. Narkiewicza i in., 2007)

BLw – basen lwowski; B£R – basen ³ysogórsko-radomski; STZ – strefa Sorgenfrei’a-Tornquista; TTZ – strefa Teisseyre’a-Tornquista

Location of the study area (rectangle expanded on Fig. 1B) against the geology
of the Central European Variscan Foreland (after M. Narkiewicz et al., 2007)

BLw – Lviv Basin; B£R – £ysogóry-Radom Basin; STZ – Sorgenfrei-Tornquist Zone; TTZ – Teisseyre-Tornquist Zone



niejszym tomie (M. Narkiewicz, 2011a, b). Poszczególne ele-
menty architektury, w tym zw³aszcza zdarzenia i cykle trans-
gresywno-regresywne (T-R), datowano za pomoc¹ danych
biostratygraficznych, g³ównie konodontowych i miosporo-
wych, przedstawionych w tym tomie przez K. Narkiewicz

(2011), K. Narkiewicz i Bultyncka (2011) oraz Turnau (2011).
Dane te umo¿liwi³y korelacjê sukcesji osadowych obu obsza-
rów, a tak¿e pozwoli³y na przeanalizowanie zwi¹zków z glo-
balnymi zdarzeniami i eustatycznymi cyklami dewoñskimi
(fig. 2). Te ostatnie przyjêto za Johnsonem i in. (1985; por. te¿
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Fig. 1B. Lokalizacja badanych i omawianych w tekœcie profili otworów wiertniczych i ods³oniêæ
na tle wybranych elementów budowy geologicznej w rejonie dewoñskiego basenu ³ysogórsko-radomskiego i lubelskiego

Przebieg uskoku I³¿y–Zawichostu – na podstawie Mapy geologicznej Polski bez utworów kenozoiku (Dadlez i in., 2000) oraz interpretacji geofizycznej
(M. Narkiewicz i in., 2011)

Location of the investigated and discussed borehole and surface sections
against selected elements of a geological structure in the £ysogóry-Radom and Lublin basins area

I³¿a–Zawichost Fault – after Geological map of Poland without Cenozoic deposits (Dadlez et al., 2000) and geophysical interpretation (M. Narkiewicz et al., 2011)
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Fig. 2. Podzia³y biostratygraficzne dewonu œrodkowego i franu a pozycja stratygraficzna najwa¿niejszych zdarzeñ globalnych

Podzia³y konodontowe g³ównie wed³ug Klappera (1988), Clausena i in. (1993) oraz K. Narkiewicz i Bultyncka (2010); podzia³ sporowy emsu i eiflu wed³ug
Streela i in. (1987), a ¿ywetu i franu wed³ug Turnau (2007); eustatyczne zdarzenia transgresywne Ic do IIe wed³ug Johnsona i in. (1985), Johnsona i Sandberga
(1988) oraz Morrowa i Sandberga (2008), inne zdarzenia – por. tekst; skala wiekowa (w mln lat) – Kaufmann (2006)

Biostratigraphic zonations of the Middle Devonian to Frasnian, with a stratigraphic position of most important global events

Conodont zonations mainly after Klapper (1988), Clausen et al. (1993), and K. Narkiewicz and Bultynck (2010); spore zonation of the Emsian-Eifelian after
Streel et al. (1987), and Givetian-Frasnian after Turnau (2007); eustatic transgressive events Ic to IIe after Johnson et al. (1985), Johnson and Sandberg (1988)
and Morrow and Sandberg (2008), other events – compare the text; age (in Ma) – Kaufmann (2006)



Johnson, Sandberg, 1988; Morrow, Sandberg, 2008) z dalej
omówionymi uzupe³nieniami i modyfikacjami. Problem od-
ró¿nienia eustatycznych i tektonicznych uwarunkowañ sedy-
mentacji jest jednym z g³ównych zagadnieñ analizowanych

w tej pracy. Jej celem ostatecznym jest przedstawienie mo¿li-
wie spójnego, syntetycznego obrazu sedymentacji dewonu na
tle jej regionalnych ram tektonicznych i zdarzeñ/procesów po-
nadregionalnych.

MATERIA£Y

Badane materia³y i ich szczegó³owa lokalizacja zosta³y
omówione w zamieszczonych w niniejszym tomie pracach
M. Narkiewicza (2011a, b), K. Narkiewicz (2011), K. Narkie-
wicz i Bultyncka (2011) oraz Turnau (2011). Na figurze 1B
przedstawiono lokalizacjê wszystkich badanych profili base-
nu ³ysogórsko-radomskiego i wybranych profili basenu lubel-
skiego. Dla celów niniejszego artyku³u opracowano dodatko-
wo stratygrafiê czterech kluczowych profili elewacji radom-
sko-kraœnickiej (fig. 1B). W przypadku otworów Œwidno IG 1
i Bia³obrzegi IG 1 opisano rdzenie i zestawiono profile gra-
ficzne w skali 1:20. Wykorzystano te¿ ograniczon¹ liczbê
szlifów i naszlifów. W przypadku otworów Lisów 1 i Pionki 4
dostêpne by³y jedynie opisy rdzeni w dokumentacjach otwo-
rowych, bowiem same rdzenie zosta³y zlikwidowane. Dla
otworu Œwidno IG 1 dysponowano zcyfrowanymi karota¿ami

PG i PNG przygotowanymi przez Leszka Skowroñskiego
(PIG-PIB Warszawa). Dla pozosta³ych trzech wierceñ zcyfro-
wano krzywe PG i PNG dostêpne w wersji papierowej
w opracowaniach niepublikowanych Mi³aczewskiego (1968),
Krassowskiej (red., 1970) oraz Garbacik i Kruczek (1973).

Badaniami litostratygraficznymi i sedymentologicznymi
objêto g³ównie profile dewonu œrodkowego i górnego.
W przypadku dewonu dolnego korzystano z wyników prac
wczeœniejszych, cytowanych w stosownych miejscach arty-
ku³u. Do analizy mi¹¿szoœci formacji dolnodewoñskich
wykorzystano dane otworowe zebrane przy udziale L. Mi³a-
czewskiego w trakcie realizacji tematu „Budowa geologiczna
i system naftowy rowu lubelskiego a perspektywy poszuki-
wawcze” (M. Narkiewicz, red., 2005).

SEDYMENTACJA CYKLICZNA W DEWONIE ŒRODKOWYM I FRANIE
W BASENIE LUBELSKIM

Nastêpstwo cykli transgresywno-regresywnych T-1 do
T-5 (formacja telatyñska) i M-1 do M-5 (formacja modry-
ñska) przeœledzono w ró¿nych segmentach i strefach sedy-
mentacji (M. Narkiewicz, 2011b, ten tom, fig. 22, 23). Wstêp-
ne wyniki korelacji cykli z wybranymi zdarzeniami eustatyczny-
mi i tektonicznymi podano w pracach K. Narkiewicz i M. Nar-
kiewicza (1998, 2008). Tutaj zosta³y one uzupe³nione dla ca³ej
badanej sukcesji oraz zweryfikowane na podstawie nowych
danych biostratygraficznych (K. Narkiewicz, 2011; K. Nar-
kiewicz, Bultynck, 2011; Turnau, 2011 – ten tom). Ustalenie
wieku cykli opiera siê w wiêkszoœci przypadków na porówna-
niu datowañ z ró¿nych profili, przy za³o¿eniu izochronicznoœci
granic. Taka procedura jest uzasadniona czyteln¹ korelacj¹
granic i wyrównanymi mi¹¿szoœciami cykli przy niewielkich
obocznych gradientach facjalnych.

CYKLE T-1 DO T-5

Pocz¹tek cyklu T-1 odpowiada wed³ug Turnau i in. (2005)
prawdopodobnie transgresji eustatycznej Ic, odnoszonej do
konodontowego poziomu serotinus wy¿szego emsu. Œwiad-
czyæ ma o tym obecnoœæ w sp¹gowej czêœci ogniwa przewo-
dowskiego spor z górnej czêœci poziomu FD nale¿¹cej do
œrodkowego lub wy¿szego, ale nie najwy¿szego emsu. Grani-
ca T-1/T-2 biegnie w obrêbie sporowego poziomu AP, który
odpowiada najwy¿szemu emsowi i dolnemu eiflowi (fig. 2).
Zgodne z tymi datowaniami s¹ wyniki badañ konodontowych
wskazuj¹ce na obecnoœæ osadów nie starszych od poziomu se-
rotinus w dolnej czêœci cyklu T-2 w Œwidnie IG 1 (próbka

z g³êb. 1602,9 m), a nie m³odszych ni¿ najni¿szy poziom eifel-
ski partitus w œrodkowej czêœci cyklu (1579,0 m) (K. Narkie-
wicz, 2011, ten tom). Przytoczone dane biostratygraficzne
przemawiaj¹ za korelacj¹ transgresji T-2 ze zdarzeniem Cho-
teè w pobli¿u granicy ems/eifel. Zdarzenie to, wymieniane
przez House’a (1985) i okreœlane te¿ jako Basal Choteè Event
lub jugleri Event, nie zosta³o uwzglêdnione w schemacie
Johnsona i in. (1985). Wed³ug Wallisera (1996; por. te¿ Hou-
se, 2002) zaznacza siê ono jako zapis warunków niskotleno-
wych (ciemne wapienie lub ³upki) skorelowany z transgresj¹
notowan¹ nad sp¹giem poziomu partitus, a wiêc tu¿ ponad
doln¹ granic¹ eiflu. Anoksyczny lub dysoksyczny charakter
zdarzenia koresponduje z zapisem sedymentologicznym ni¿-
szych partii cyklu T-2 (por. M. Narkiewicz, 2011b, ten tom).

Najmniej danych biostratygraficznych dotyczy transgresji
cyklu T-3; nie wiemy nawet, czy odpowiada ona eiflowi czy
ni¿szemu ¿ywetowi. Zak³adaj¹c, ¿e reprezentuje zapis jedne-
go z cykli eustatycznych poni¿ej IIa, a powy¿ej zdarzenia
Choteè, mo¿emy sugerowaæ korelacjê z transgresj¹ Id, Ie lub
If (fig. 2). W takim przypadku, przyjmuj¹c sta³e tempo sedy-
mentacji i skalê wiekow¹ Kaufmanna (2006; por. fig. 2), naj-
bardziej prawdopodobna, choæ oczywiœcie mocno hipotetycz-
na, jest interpretacja pocz¹tku T-3 jako transgresji Id na grani-
cy poziomów costatus i australis. Wed³ug Johnsona i in.
(1996) w Newadzie pocz¹tek cyklu Id wypada wczeœniej,
w obrêbie poziomu costatus.

Najdok³adniejsze, a zarazem najlepiej udokumentowane
jest datowanie pocz¹tku cyklu T-4 na œrodkowo¿ywecki po-
ziom ansatus (fig. 2, 3). Takiego wieku jest ogniwo transgre-
sywne cyklu w profilach Gie³czew PIG 5, Korczmin IG 1
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i Terebiñ IG 5 (K. Narkiewicz, 2011, ten tom). Cytowane
dane potwierdzaj¹ zatem wczeœniejsze wyniki badañ przed-
stawione w pracy K. Narkiewicz i M. Narkiewicza (1998),
gdzie ponadto wykazano eustatyczny charakter cyklu, od-
nosz¹c go do globalnego zdarzenia tagañskiego (transgresja
cyklu IIa, Johnson i in., 1985).

Ustalenie wieku cyklu T-5 jest mo¿liwe dziêki porówna-
niu wyników badañ konodontowych Gie³czwi PIG 5 i Kro-
wiego Bagna IG 1. W tym pierwszym profilu œrodkowe partie
cyklu s¹ datowane przez K. Narkiewicz (2011, ten tom) na
przedzia³ od wy¿szej czêœci górnego poziomu hermanni do
œrodkowego poziomu disparilis (konodonty z g³êb. 1970,2 m)
i na poziom norrisi najwy¿szego ¿ywetu (50 cm wy¿ej). Z po-
równania tych datowañ wynika, ¿e najbardziej prawdopodob-
ny wiek ni¿szego zespo³u konodontowego i, przez ekstrapola-
cjê, równie¿ ni¿szej czêœci cyklu T-5 to górny poziom dispari-
lis. Tymczasem w skondensowanym stratygraficznie profilu
w Krowim Bagnie IG 1, 40 cm poni¿ej sp¹gu T-5, stwierdzo-
no górny poziom disparilis, a na granicy T-4/T-5 znaleziono
konodonty poziomu norrisi (op. cit.). £¹cznie dane te wska-
zuj¹, ¿e transgresja T-5 odpowiada górnemu poziomowi
disparilis blisko granicy z norrisi. Mamy tu wiêc prawdo-
podobnie do czynienia z odpowiednikiem transgresji eusta-
tycznej IIb (por. fig. 2, 3).

Przytoczone datowania i interpretacje wskazuj¹ na zró¿ni-
cowan¹ dok³adnoœæ korelacji cykli T-1 do T-5 ze zdarzeniami
eustatycznymi. Tym niemniej, takich zwi¹zków mo¿na dopa-
trywaæ siê z mniejszym lub wiêkszym prawdopodobieñstwem
w przypadku wiêkszoœci cykli. Ich przypuszczalnie eustatycz-
ne uwarunkowania dobrze koresponduj¹ z architektur¹ de-
pozycyjn¹, charakteryzuj¹c¹ siê rozleg³ymi p³askimi cia³ami
osadowymi o nieznacznych gradientach facjalnych i mi¹¿szo-
œciowych. Akumulacja osadów nastêpowa³a na ogó³ w wy-
niku agradacji po kolejnych pulsach transgresywnych. Nie
obserwuje siê przejawów tektoniki synsedymentacyjnej, ta-
kich jak raptowne oboczne zmiany mi¹¿szoœci lub charakteru
sedymentacji.

M. Narkiewicz i in. (1998a) przeprowadzili modelowanie
subsydencji dewoñskiej i karboñskiej profilu Gie³czew PIG 5
z uwzglêdnieniem interpretowanej batymetrii i eustatyki. Wy-
niki wskazuj¹, ¿e w dewonie œrodkowym przestrzeñ akomo-
dacji dla niegrubych osadów formacji telatyñskiej powsta³a
wy³¹cznie dziêki eustatycznemu wzrostowi poziomu morza,
o oko³o 150 m, przy nieznacznie ujemnej subsydencji tekto-
nicznej. Oznacza to niewielkie regionalne wypiêtrzenie ogól-
nie stabilnego pod³o¿a kratonicznego.

CYKLE M-1 I M-2

Transgresja M-1 wyraŸnie zaznacza siê w zapisie osado-
wym rozwojem platformy wêglanowej ze znacznie zreduko-
wan¹ domieszk¹ terygeniczn¹. Z drugiej jednak strony, cykl
M-1 ma w basenie zasiêg porównywalny lub nawet nieco
mniejszy ni¿ wczeœniejsze cykle T-1 do T-5 (M. Narkiewicz,
2011b, ten tom). W Gie³czwi PIG 5 poni¿ej dolnej granicy
cyklu M-1 stwierdzono konodonty poziomu MN 1 (= dolny po-
ziom falsiovalis w czêœci odpowiadaj¹cej najni¿szemu franowi
– por. fig. 2). W Me³gwi 2 oko³o 17 m poni¿ej granicy wystê-

puj¹ konodonty reprezentuj¹ce przedzia³ poziomów od transi-
tans do dolnego hassi. Z kolei w Korczminie IG 1 cykl M-1 jest
nie m³odszy od poziomu transitans, bowiem tego wieku s¹ ko-
nodonty znalezione w wy¿szym cyklu M-2. Wszystkie te dane
pozwalaj¹ na zawê¿enie wieku transgresji M-1 do poziomu
transitans wczesnego franu. Tego samego wieku jest te¿ dolna
granica cyklu M-2. Wynika to z porównania wieku sp¹go-
wych warstw cyklu w Gie³czwi PIG 5 (transitans–jamieae) ze
wspomnianymi danymi z Korczmina IG 1.

W poziomie transitans wystêpuje zdarzenie transgresywne
IIb/c (fig. 2), którego eustatyczn¹ rangê potwierdza korelacja
z szeregiem profili na ca³ym œwiecie (M. Narkiewicz, 1988;
Racki, 1993, 1997). W œwietle danych biostratygraficznych
zdarzeniu temu mo¿e odpowiadaæ zarówno transgresja cyklu
M-1, jak i M-2. Bardziej prawdopodobnym jego ekwiwalentem
jest jednak pocz¹tek M-1, który wydaje siê mieæ wiêksze kon-
sekwencje dla sedymentacji, a wiêc i przypuszczalnie wiêksze
rozmiary. Z kolei, pocz¹tek cyklu M-2 raczej nie odpowiada
eustatycznemu cyklowi IIc Johnsona i in. (1985), zapocz¹tkowa-
nego w ni¿szej czêœci poziomu punctata. Wynika to z datowania
na górn¹ czêœæ poziomu transitans próbek 2375,3–2374,3 m
z cyklu M-2a w otworze Korczmin IG 1 (K. Narkiewicz, Bul-
tynck, 2011, ten tom). W tym samym profilu próbka z g³êboko-
œci 2367,8 m, a wiêc oko³o 4 m nad sp¹giem cyklu M-2b, jest
datowana na poziomy punctata–dolny hassi. Cykl M-2b cha-
rakteryzuje siê wyrazistym zapisem sedymentologicznym czêœci
transgresywnej (por. M. Narkiewicz, 2011b, ten tom), która
zatem mo¿e reprezentowaæ transgresjê IIc.

CYKL M-3

Cykl M-3 odpowiada cyklowi VIa wczeœniej szczegó³owo
opisanemu w pracy K. Narkiewicz i M. Narkiewicza (2008),
którzy przypisali jego genezê czynnikom tektonicznym. W cy-
towanej pracy datowano pocz¹tek cyklu na przedzia³ pozio-
mów od górnej czêœci górnego hassi do jamieae na podstawie
analizy konodontów z profili Korczmin IG 1, Stê¿yca 1, Tarka-
wica 2 i Gie³czew PIG 5. W wyniku korekty zasiêgu straty-
graficznego czêœci taksonów konodontowych (K. Narkiewicz,
2011, ten tom) zmianie uleg³o datowanie niektórych kluczo-
wych próbek w wymienionych otworach. W Korczminie IG 1
wiek zespo³u konodontowego z próbki z g³êbokoœci 2367,8 m
(cykl M-2b) ustalono na poziomy punctata–dolny hassi, pod-
czas gdy w próbkach z dolnej czêœci cyklu M-3 (g³êb. 2161,7
i 2162,0 m) stwierdzono ostatecznie górn¹ czêœæ dolnego po-
ziomu hassi. W Stê¿ycy 1 obni¿ona zosta³a do g³êbokoœci
3228,0 m dolna granica omawianego cyklu, a datowania kono-
dontowe wskazuj¹ na jego szeroki wiek w zakresie poziomów
transitans–jamieae (dolna czêœæ) i transitans–górny rhenana
(œrodek). W Tarkawicy 2 wiek próbki z dolnej czêœci cyklu
(1483,6 m) ustalono po weryfikacji na zakres od dolnego hassi
do dolnego rhenana. W Gie³czwi PIG 5 datowania dla inter-
wa³u obejmuj¹cego analizowany sp¹g cyklu M-3 nie uleg³y
zmianie (dolny hassi–jamieae).

W œwietle zweryfikowanych danych biostratygraficznych
wiek górnej granicy cyklu M-3 nie zmieni³ siê i obejmuje po-
ziomy dolny–górny rhenana, natomiast dolna granica biegnie
teraz w dolnym poziomie hassi. ¯aden z cykli eustatycznych
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Johnsona i in. (1985) nie rozpoczyna siê w tym poziomie
biostratygraficznym (por. fig. 2). Nowsze dane sugeruj¹ jed-
nak, ¿e pocz¹tek zdarzeñ transgresywnych Rhinestreet, pier-
wotnie wyró¿nianych w stanie Nowy Jork (House, 1985)
mo¿e odpowiadaæ pograniczu poziomów MN 6 i 7, a sama
transgresja ma przypuszczalnie zasiêg globalny (fig. 2; Pisa-
rzowska i in., 2006; por. dyskusja w: K. Narkiewicz, M. Nar-
kiewicz, 2008).

Obni¿enie wieku transgresji cyklu M-3 os³abia wiêc argu-
mentacjê o braku zwi¹zku miêdzy eustatyk¹ a pocz¹tkiem cy-
klu. Przes³anki, które w dalszym ci¹gu przemawiaj¹ za rol¹
czynników tektonicznych, dotycz¹ architektury depozycyjnej
franu. W szczególnoœci istotna jest najwiêksza w porównaniu
z innymi frañskimi cyklami T-R mi¹¿szoœæ M-3, siêgaj¹ca
maksymalnie 300 m. Szacowane tempo depozycji tych utwo-
rów, oparte na skali wiekowej Kaufmanna (2006; por. fig. 2)
osi¹ga 120 m/Ma, podczas gdy tempo sedymentacji cykli
T-1 do M-2 – do 30 m/Ma, a M-4 do M-5 nie wiêcej ni¿
20 m/Ma.

Cykl M-3 ma najwiêkszy zasiêg w basenie, przekracza-
j¹cy ku NW osady wczeœniejszego cyklu M-2. W tej czêœci
basenu wystêpuj¹ te¿ raptowne zmiany mi¹¿szoœci cyklu.
Kolejn¹ przes³ank¹ jest nietypowa na tle innych cykli, quasi-
-symetryczna sukcesja M-3: od facji bardziej p³ytkowodnych
i/lub odciêtych od otwartego zbiornika, przez g³êbsze, otwar-
tomorskie do ponownie p³ytszych w stropie. Znamienne jest
te¿ wystêpowanie osadów o przypuszczalnej genezie sejs-
micznej (M. Narkiewicz, 2011b, ten tom). Oboczna zmien-
noœæ facjalna wskazuje przy tym na wykszta³cenie siê lokal-
nego depocentrum w segmencie lubelskim, gdzie deponowa-
ne by³y osady ewaporatowe ogniwa ciecierzyñskiego.

CYKLE M-4 I M-5

Wiek cyklu M-4 mieœci siê w przedziale od dolnego do gór-
nego poziomu rhenana, co wynika z datowañ konodontowych
w Gie³czwi PIG 5 (próbki z g³êb. 1506,4 do 1687,2 m; K. Nar-
kiewicz, Bultynck, 2011, ten tom). Równie¿ dane z Rudnika IG
1 i Minkowic 4A wskazuj¹, ¿e transgresja M-4 nie jest starsza
ni¿ dolny poziom rhenana. Dane te sugeruj¹, ¿e budowle orga-
niczne ogniwa me³giewskiego odpowiadaj¹ ostatniej fazie roz-
woju raf frañskich w klasycznych profilach belgijskich – kop-
com mu³owym ogniwa Petit-Mont (formacja Neuville, F2j).
Wiek sp¹gu tych utworów odnosz¹ Bultynck i Dejonghe (2001)
do dolnego poziomu rhenana i tego te¿ wieku jest pocz¹tek eu-
statycznego pulsu IId, który prawdopodobnie by³ odpowiedzial-
ny za transgresjê M-4. Rozmiary ca³kowitego wzrostu poziomu
morza mo¿na szacowaæ na podstawie mi¹¿szoœci budowli
me³giewskich na 40–50 m. Rozwój budowli zakoñczy³ siê krótko-
trwa³¹ emersj¹ i rozwojem krasu w czasie regresji wymuszonej.

W profilu Rudnik IG 1 konodonty górnego poziomu rhe-
nana stwierdzono tu¿ nad sp¹giem cyklu M-5, na g³êbokoœci
2843,4 i 2844,0 m (K. Narkiewicz, Bultynck, 2011, ten tom).
Taki te¿ wiek mo¿na przypisaæ transgresji M-5, która wobec
tego odpowiada zapewne wczeœniejszemu zdarzeniu Kellwasser
(dolny KWK – por. fig. 2; Ziegler, Sandberg, 1990; Schindler,
1993). W Gie³czwi PIG 5 ten sam poziom konodontowy znale-
ziono nieco ponad metr poni¿ej stropu cyklu M-5 (1502,1–
1502,3 m), natomiast ok. 4 m powy¿ej, a wiêc ju¿ w obrêbie cy-
klu FA, stwierdzono poziom linguiformis (K. Narkiewicz, Bul-
tynck, op. cit.). Pozwala to na korelacjê pocz¹tku cyklu FA
z górnym poziomem KWK znanym z poziomu linguiformis naj-
wy¿szego franu (Hallam, Wignall, 1999; Sandberg i in., 2002).

UWARUNKOWANIA SEDYMENTACJI W BASENIE £YSOGÓRSKO-RADOMSKIM

W porównaniu z basenem lubelskim zbiornik ³ysogórsko-
-radomski charakteryzuje siê mniejszymi rozmiarami i wiêk-
sz¹ mi¹¿szoœci¹ osadów dewonu œrodkowego. Poza pó³nocn¹
czêœci¹ Gór Œwiêtokrzyskich zosta³y one stwierdzone jedynie
w kilku odleg³ych od siebie wierceniach zlokalizowanych
g³ównie na obszarze radomskim, w pobli¿u NE granicy base-
nu (fig. 1). Nasycenie tych profili danymi biostratygraficzny-
mi jest miejscami niezadowalaj¹ce (K. Narkiewicz, Bultynck,
2007; K. Narkiewicz, 2011, ten tom), przez co trudniej jest
dok³adniej skorelowaæ epizody i zdarzenia depozycyjne, a re-
konstrukcja architektury depozycyjnej ma charakter w du¿ej
mierze hipotetyczny (M. Narkiewicz, 2011a, ten tom). Po³ud-
niowa granica basenu odpowiada uskokowi œwiêtokrzyskie-
mu, reprezentuj¹cemu wielokrotnie odnawian¹ strefê tekto-
niczn¹ o skorupowych za³o¿eniach (M. Narkiewicz i in.,
2011). Od dawna by³a ona interpretowana jako granica dwóch
odmiennych regionów paleotektonicznych w Górach Œwiêto-
krzyskich (Czarnocki, 1950). Od pó³nocnego wschodu oma-
wiany basen graniczy z basenem lubelskim wzd³u¿ w¹skiej
strefy, prawdopodobnie równie¿ o za³o¿eniach tektonicznych,
której przebieg ustalono w niniejszej pracy wzd³u¿ elewacji
radomsko-kraœnickiej (fig. 1; patrz dalej).

Architektura dolnej czêœci dewonu œrodkowego i prawdo-
podobnych wy¿szych partii dolnego dewonu zosta³a zrekon-
struowana na podstawie korelacji profilu Osta³ów 1 i dolnej
czêœci Szwejków IG 3 (fig. 4; M. Narkiewicz, 2011a, ten
tom). Najni¿sza czêœæ sukcesji, stwierdzona w Osta³owie 1,
zosta³a zaliczona do systemu odciêtego szelfu ilasto-wêglano-
wego. Jest ona prawdopodobnie odpowiednikiem facjalnym
formacji wojciechowickiej regionu ³ysogórskiego (K. Narkie-
wicz, M. Narkiewicz, 2010). Sedymentacja skrajnie p³ytko-
morska zakoñczy³a siê wkroczeniem osadów wêglanowych
ze stromatoporoidami i koralami, o malej¹cej domieszce tery-
genicznej, reprezentuj¹cych facje zbiornika bardziej otwarto-
morskiego. W regionie ³ysogórskim zdarzenie to jest hipote-
tycznie odnoszone do transgresji eustatycznej Id w eiflu œrod-
kowym, na granicy poziomów konodontowych costatus i au-
stralis. Przyjêcie za Malcem (2001, inf. ustna, 2002), ¿e grani-
ca emsu z eiflem biegnie w Osta³owie 1 w wy¿szej czêœci serii
marglistych wêglanów ze stromatoporoidami i koralami, pro-
wadzi do wniosku o znacznym diachronizmie opisywanej
zmiany facjalnej. Bardziej otwartomorskie i margliste odpo-
wiedniki formacji z Kowali pojawia³yby siê wiêc w œrodko-
wej czêœci basenu nie póŸniej ni¿ w póŸnym emsie, podczas
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Fig. 4. Systemy i zdarzenia depozycyjne wy¿szego emsu i œrodkowego dewonu basenu ³ysogórsko-radomskiego na tle korelacji
kluczowych profili wiertniczych i profilu Grzegorzowice–Ska³y regionu ³ysogórskiego Gór Œwiêtokrzyskich

Profil œwiêtokrzyski zestawiono na podstawie ró¿nych Ÿróde³ wymienionych w tekœcie. IDD – seria i³owców dolomitycznych dolnych, IDG – seria i³owców
dolomitycznych górnych, IDW – seria i³owców dolomitycznych i wapieni, MWSK – seria marglistych wêglanów ze stromatoporoidami i koralami,WD – seria
wapieni dolomitycznych, WRK – seria wapieni z ramienionogami i krynoidami; z. Choteè – zdarzenie Choteè

Depositional systems and events of the upper Emsian and Middle Devonian of the £ysogóry-Radom Basin against the correlation
of the key borehole sections and Grzegorzowice–Ska³y surface section in the £ysogóry Region of the Holy Cross Mts

The latter section is compiled after various authors cited in the text. IDD – Lower Dolomitic Shales, IDG – Upper Dolomitic Shales, IDW – Dolomitic Shales and
Limestones, MWSK – Marly Carbonates with Stromatoporoids and Corals,WD – Dolomitic Limestones, WRK – Limestones with Brachiopods and Crinoids;
z. Choteè – Choteè Event



gdy w regionie ³ysogórskim w œrodkowym eiflu, a w regionie
kieleckim w pobli¿u granicy eiflu z ¿ywetem (K. Narkiewicz,
M. Narkiewicz, 2010).

Kolejna wyraŸna zmiana w sukcesji osadowej – przejœcie
osadów otwartego szelfu wêglanowo-ilastego w wêglanowy
basen szelfowy (Osta³ów 1) i otwarty szelf ilasto-wêglanowy
(Szwejki IG 3) wi¹¿e siê z dwoma wyraŸnymi pulsami trans-
gresywnymi (fig. 4). PóŸniejszy z nich zaznacza siê szczegól-
nie wyraŸn¹ redukcj¹ udzia³u terygenów. W profilu Osta³owa 1
ma ona charakter trwa³y, natomiast w po³o¿onym bli¿ej brze-
gu basenu profilu Szwejki IG 3 jedynie przejœciowy, przed na-
wrotem sedymentacji silnie ilastej. W profilu tym w osadach
transgresywnych znaleziono na g³êbokoœci 5279,1 m kono-
donty poziomów serotinus do partitus górnego emsu–naj-
ni¿szego eiflu (por. K. Narkiewicz, 2011, ten tom). Z kolei
w Osta³owie 1 Malec (inf. ustna, 2001, 2002) prowadzi³ grani-
cê ems/eifel oko³o 80 m poni¿ej tego horyzontu. Dane te suge-
ruj¹ ³¹cznie, ¿e puls transgresywny mo¿na wstêpnie wi¹zaæ ze
zdarzeniem Choteè w ni¿szej czêœci poziomu partitus najni¿-
szego eiflu (fig. 2, 4).

Opisany puls transgresywny zapocz¹tkowuje licz¹cy oko³o
200 m gruboœci cykl T-R, w którego wy¿szej czêœci nasilaj¹
siê tendencje regresywne, zapisane we wzroœcie zawartoœci
terygenów. Charakterystyczny poziom karota¿owy, od które-
go pojawia siê ta tendencja, mo¿na skorelowaæ w obu profi-
lach (por. fig. 4); w Szwejkach IG 3 1,5 m powy¿ej niego
datowano ni¿sz¹ czêœæ eifelskiego poziomu costatus. Wy¿ej
zaznacza siê puls transgresywny, wyraŸniejszy w Osta³owie 1,
gdzie doprowadzi³ do krótkotrwa³ego rozwoju platformy
wêglanowej, a s³abiej wyra¿ony w Szwejkach IG 3, gdzie
nastêpuje przejœciowa redukcja domieszki ilastej. Bior¹c pod
uwagê dane konodontowe, mo¿emy za³o¿yæ, ¿e transgresja
nast¹pi³a nie wczeœniej ni¿ w eifelskim poziomie costatus,
a nie póŸniej ni¿ w ¿yweckim poziomie rhenanus/varcus (por.
dalej; K. Narkiewicz, 2011, ten tom). Byæ mo¿e mamy tu do
czynienia z którymœ ze œrodkowo–póŸnoeifelskich eustatycz-
nych pulsów transgresywnych Id, Ie lub If (fig. 2). W regionie
³ysogórskim przejœcie od facji platformy wêglanowej forma-
cji z Kowali do osadów otwartego szelfu wêglanowo-ilastego
warstw skalskich nast¹pi³o na skutek transgresji eustatycznej
Ie (Malec, Turnau, 1997) lub If (Racki, 1997), aczkolwiek
dane biostratygraficzne nie s¹ jednoznaczne.

Etap regresywny kolejnego cyklu T-R reprezentuj¹ klasty-
ki formacji osta³owskiej, które s¹ nie m³odsze ni¿ poziom rhe-
nanus/varcus stwierdzony nieco powy¿ej w profilach B¹kowa
IG 1 i Niesio³owice IG 1 (K. Narkiewicz, Bultynck, 2007;
K. Narkiewicz, 2011, ten tom). Formacja osta³owska, aczkol-
wiek pod wzglêdem ogólnego charakteru sedymentacji wyda-
je siê odpowiadaæ warstwom œwiêtomarskim, nie jest jednak
ich dok³adnym ekwiwalentem wiekowym. Zreinterpretowane
datowania Malca i Turnau (1997) ze stropu warstw skalskich,
tu¿ poni¿ej klastyków œwiêtomarskich, wskazuj¹ na przedzia³
poziomów rhenanus/varcus–ansatus. Zdaniem Turnau i Rac-
kiego (1999), zweryfikowane dane g³owonogowe Sobolewa
(1909) pozwalaj¹ na sprecyzowanie wieku ca³ego kompleksu
klastycznego na œrodkowy poziom varcus (= ansatus, por.
fig. 2). Ten poziom reprezentuj¹ te¿ wed³ug Woroncowej-Mar-
cinowskiej (2005) wy¿ej le¿¹ce dolne warstwy nieczulickie.
Przytoczone datowania œwiadcz¹ o diachronizmie facji siliko-

klastycznej, która wzd³u¿ po³udniowej czêœci basenu (region
³ysogórski) pojawia siê nieco póŸniej ni¿ w czêœci pó³nocnej.

Dane konodontowe z profili Niesio³owice IG 1 i B¹kowa
IG 1 wykluczaj¹ paralelizowanie sp¹gu formacji b¹kowskiej
ze zdarzeniem tagañskim (= transgresja IIa Johnsona i in.,
1985). Zdarzenie to, interpretowane dla regionu ³ysogórskie-
go w stropie warstw œwiêtomarskich przez Malca i Turnau
(1997) oraz przez Turnau i Rackiego (1999), jest trudne do
wskazania w œrodkowodewoñskiej sukcesji regionu radom-
skiego. Dane biostratygraficzne (K. Narkiewicz, Bultynck,
2007) nie wykluczaj¹, ¿e w B¹kowej IG 1 jest ono reprezento-
wane przez sp¹g wêglanowych osadów ogniwa z Kunegundo-
wa, le¿¹cych na terygenicznych facjach ogniwa ³aziskiego. Te
ostatnie facje wykazuj¹ jednak znaczny diachronizm, poja-
wiaj¹c siê nie póŸniej ni¿ w poziomie ansatus w Niesio³owi-
cach IG 1, a prawdopodobnie dopiero w póŸnym ¿ywecie
w Szwejkach IG 3.

Eustatyczne zdarzenie transgresywne nie jest te¿ prawdo-
podobnie odpowiedzialne za regionalny rozwój platformy wê-
glanowej formacji ze Szwejków. Dane konodontowe z Nie-
sio³owic IG 1 pozwalaj¹ na datowanie sp¹gu formacji, korelo-
wanego z pocz¹tkiem cyklu T-5 (patrz dalej), na przedzia³ od
górnego poziomu disparilis do norrisi (K. Narkiewicz, Bul-
tynck, 2007; K. Narkiewicz, 2011, ten tom). W przedziale tym
wystêpuje zdarzenie transgresywne cyklu IIb Johnsona i in.
(1985). Tymczasem jednak w Szwejkach IG 3 sp¹gowe, trans-
gresywne partie formacji szwejkowskiej s¹ nie m³odsze od
poziomu hermanni (K. Narkiewicz, 2011, ten tom). Dane ko-
nodontowe wskazuj¹ wiêc, ¿e rozwój platformy wêglanowej
nast¹pi³ najwczeœniej w rejonie Szwejków i prawdopodobnie
B¹kowej (nie póŸniej ni¿ w poziomie hermanni), a nieco póŸ-
niej w Niesio³owicach IG 1 (pogranicze disparilis/norrisi).

NajpóŸniejszym regionalnym zdarzeniem depozycyjnym
zapisanym w profilach obszaru radomskiego jest transgre-
sywny sp¹g formacji I³¿anki, datowany w Szwejkach IG 3 na
przedzia³ poziomów hermanni–norrisi (K. Narkiewicz, 2011,
ten tom). Z kolei w B¹kowej IG 1 w nieco wy¿szej czêœci for-
macji znaleziono konodonty poziomu norrisi (K. Narkiewicz,
Bultynck, 2007). Dane te sugeruj¹ zwi¹zek transgresji z po-
cz¹tkiem eustatycznego cyklu IIb, a wiêc tego samego, który
móg³ zapocz¹tkowaæ rozwój platformy wêglanowej w Nie-
sio³owicach IG 1.

Zasadnicze ró¿nice miêdzy basenem ³ysogórsko-radom-
skim a lubelskim, widoczne w charakterze facji i tempie depo-
zycji znajduj¹ dodatkowe wsparcie i uzasadnienie w przed-
stawionej w tym rozdziale analizie cykli i zdarzeñ depozy-
cyjnych. Uderzaj¹cy jest brak uporz¹dkowania wiêkszoœci
zapisu osadowego w czytelne, korelowalne cykle depozycyj-
ne, typowe dla basenu lubelskiego. Czêœciowo wynika to
zapewne ze s³abszego nasycenia danymi stratygraficznymi.
Jednak¿e, nawet dostêpne, ograniczone dane œwiadcz¹ o bra-
ku regularnoœci wystêpowania charakterystycznych facji
w czasie i przestrzeni. Diachronizm w skali basenu wykazuj¹
trzy charakterystyczne systemy depozycyjne: morskie klasty-
ki formacji osta³owskiej/warstw œwiêtomarskich, facje szelfu
ilasto-mulistego ogniwa z £azisk i platforma wêglanowa for-
macji szwejkowskiej. Diachronizm zaznacza siê najsilniej
w przypadku terygenicznych osadów ogniwa z £azisk, które
wystêpuje w sposób wyj¹tkowo nieregularny. W przypadku
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póŸno¿yweckiej platformy wêglanowej jest on spójny z trans-
gresywnym rozwojem ku bardziej stabilnym strefom na po-
graniczu z basenem lubelskim (Niesio³owice IG 1). Ogólnie,
w profilach obszaru radomskiego mniej czytelny jest zwi¹zek
zdarzeñ i cykli T-R z eustatyk¹. Zdarzenia depozycyjne, które
mo¿na przypisaæ cyklom eustatycznym w regionie ³ysogór-
skim i/lub w basenie lubelskim (zdarzenie tagañskie, transgre-
sja IIb/c) w profilach regionu radomskiego nie daj¹ siê zinter-
pretowaæ w tych kategoriach.

Diachronizm poszczególnych systemów depozycyjnych
w skali basenu, silne zró¿nicowanie ich mi¹¿szoœci oraz obser-
wowany brak wiekowej korelacji zdarzeñ depozycyjnych ze
zdarzeniami globalnymi przemawiaj¹ za lokalnymi i/lub regio-
nalnymi uwarunkowaniami rozwoju basenu, w tym zw³aszcza
za czynnikami tektonicznymi. Koresponduje to z istnieniem
wspomnianych wy¿ej tektonicznych ram basenu – uskoku œwiê-
tokrzyskiego i granicy z basenem lubelskim. Charakterystyczna
dla basenu ³ysogórsko-radomskiego jest przy tym obecnoœæ czy-

telnego zapisu zdarzeñ regresywnych, bez wyraŸnego zwi¹zku
z cyklicznoœci¹ depozycji (tak¹ jak w basenie lubelskim). Praw-
dopodobnym wyt³umaczeniem jest wp³yw pionowych ruchów
blokowych, które prowadzi³y do sp³ycania siê zbiornika.

Na dominuj¹c¹ rolê subsydencji tektonicznej w tworzeniu
przestrzeni akomodacji dla osadów, na³o¿y³y siê prawdopo-
dobnie znacznie mniej czytelne, choæ w niektórych przy-
padkach prawdopodobne zdarzenia eustatyczne. Dotyczy to
w szczególnoœci dolnej czêœci badanej sukcesji, gdzie mo¿na
dopatrywaæ siê wp³ywu transgresji towarzysz¹cej zdarzeniu
Choteè w profilach Szwejki IG 3 i Osta³ów 1. Równie¿ czêœæ
górna, na pograniczu ¿ywetu z franem mog³a byæ czêœciowo
kszta³towana przez transgresywne zdarzenie eustatyczne IIb,
aczkolwiek zapis osadowy tej transgresji by³ prawdopodobnie
regionalnie zró¿nicowany. Wydaje siê wiêc, ¿e najbardziej
aktywna tektonika synsedymentacyjna – wzglêdne ruchy blo-
ków pod³o¿a – towarzyszy³a sedymentacji osadów œrodkowo-
i górno¿yweckiej formacji b¹kowskiej.

POGRANICZE BASENU LUBELSKIEGO I £YSOGÓRSKO-RADOMSKIEGO

DEWON ŒRODKOWY I GÓRNY
ELEWACJI RADOMSKO-KRAŒNICKIEJ

Spoœród nielicznych wierceñ po³o¿onych blisko granicy
miêdzy basenem ³ysogórsko-radomskim a lubelskim najlepsz¹
dokumentacjê rdzeniow¹ i geofizyczn¹ ma otwór Œwidno IG 1
zlokalizowany oko³o 20 km na E od Niesio³owic IG 1 (fig. 1B).
Otwór ten przewierci³ strefê tektoniczn¹ powtarzaj¹c¹ górn¹
czêœæ formacji telatyñskiej i doln¹ – modryñskiej (fig. 5). Strefa
uskoku odwróconego lub nasuniêcia jest widoczna w interwa-
le rdzeniowanym, gdzie na g³êbokoœci 1301,2–1310,5 m wy-
stêpuj¹ silnie zmiête i wyprasowane szare ³upki marglisto-
-dolomityczne. Upady poni¿ej tej strefy wynosz¹ oko³o 45°,
podczas gdy nad ni¹ zmniejszaj¹ siê do 10–15°. Sukcesja dol-
nego skrzyd³a obejmuje klastyki ogniwa przewodowskiego
i ca³oœæ ogniwa gie³czewskiego, reprezentowanego w nielicz-
nych rdzeniach przez mniej lub bardziej margliste dolomikry-
ty. Najni¿sza czêœæ ogniwa jest datowana na wy¿szy ems–naj-
ni¿szy eifel, natomiast zredukowana od do³u tektonicznie, po-
wtórzona czêœæ formacji telatyñskiej zosta³a zaliczona do ¿y-
wetu œrodkowego i górnego (K. Narkiewicz, 2011, ten tom).

W celu przeanalizowania przejœcia sedymentacyjnego
miêdzy basenem ³ysogórsko-radomskim a basenem lubelskim
skorelowano opisywany profil z sukcesj¹ dewoñsk¹ Niesio-
³owic IG 1 i Opola Lubelskiego IG 1 (fig. 6). Znaczne podo-
bieñstwo zapisu geofizycznego formacji telatyñskiej i dolnej
czêœci modryñskiej w Œwidnie IG 1 i Opolu Lubelskim IG 1
umo¿liwia korelacjê cykli T-1 do T-5 wyró¿nionych przez
M. Narkiewicza (2011b, ten tom). G³ówna ró¿nica polega na
blisko dwukrotnie zwiêkszonej mi¹¿szoœci dolnej czêœci ogni-
wa gie³czewskiego w Œwidnie IG 1.

Przy korelacji profilu Niesio³owic IG 1 najprostsze by³oby
przyjêcie izochronicznoœci wyraŸnej granicy litofacjalnej,
jak¹ jest strop osadów terygeniczno-wêglanowych ogniwa
z £azisk i ogniwa gie³czewskiego, a zarazem sp¹g czysto
wêglanowej formacji szwejkowskiej i modryñskiej. Jednak¿e
datowania konodontowe (K. Narkiewicz, 2011; K. Narkie-

wicz, Bultynck, 2011, ten tom) wskazuj¹ na diachronizm facji
platformowych, które w profilach basenu lubelskiego zaczy-
naj¹ siê we franie wczesnym, podczas gdy w Niesio³owicach
IG 1 – w póŸnym ¿ywecie. Przyjmuj¹c izochronicznoœæ do-
brze skorelowanych cykli T-1 do T-5, za³o¿ono, ¿e zarówno
w profilu Opole Lubelskie IG 1, jak i Œwidno IG 1 granica ¿y-
wetu z franem biegnie w obrêbie cyklu T-5. W konsekwencji,
przyjêto, ¿e sp¹gowa czêœæ formacji szwejkowskiej w Nie-
sio³owicach IG 1 odpowiada cyklowi T-5 (fig. 6). Przedsta-
wiona korelacja implikuje, ¿e wêglanowe facje górnej, choæ
nienajwy¿szej czêœci ogniwa gie³czewskiego maj¹ odpowied-
nik w terygenicznych osadach ogniwa z £azisk o kilkakrotnie
wiêkszej mi¹¿szoœci.

Powtórzona tektonicznie, górna czêœæ profilu Œwidno IG 1
znacznie ró¿ni siê litologicznie od czêœci dolnej, co czêœciowo
mo¿e wynikaæ z ró¿nego zaawansowania procesów poŸnej
dolomityzacji i/lub rekrystalizacji dolomikrytów (fig. 5). Jed-
nak¿e odmiennoœæ wzoru pionowej zmiennoœci krzywej PG
sugeruje istnienie pierwotnych ró¿nic litofacjalnych, w szcze-
gólnoœci wiêksz¹ domieszkê terygeniczn¹ w wêglanach for-
macji modryñskiej profilu górnego. Porównywalny charakter
krzywych karota¿owych stwierdza siê w profilach tej formacji
z rejonu pobliskiej czêœci basenu lubelskiego (Bystrzyca 2,
Gie³czew PIG 5 i 6 – M. Narkiewicz, 2011b, ten tom). Dolny
odpowiednik tych utworów charakteryzuje siê znacznie mniej-
sz¹ domieszk¹ terygeniczn¹, co zbli¿a go do profili formacji
szwejkowskiej. Te obserwacje implikuj¹ istnienie znacznego
transportu tektonicznego wzd³u¿ strefy uskokowej interpreto-
wanej w Œwidnie IG 1.

Na figurze 6 przedstawiono równie¿ korelacjê z profilem
Pionki 4, opart¹ czêœciowo na pracach Mi³aczewskiego (1968)
i Mi³aczewskiego i in. (1983), a g³ównie na analizie krzywych
geofizycznych. W Pionkach 4 wyró¿niono formacjê telatyñsk¹
z silnie zredukowanym, hipotetycznie wydzielonym ogniwem
przewodowskim oraz z ogniwem gie³czewskim, o mi¹¿szoœci
niemal identycznej jak w Opolu Lubelskim IG 1. Mo¿na by³o
te¿ pokusiæ siê o skorelowanie cykli T-R (od T-2 do T-5),
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Fig. 5. Stratygrafia i interpretacja tektoniczna profilu dewonu w otworze Œwidno IG 1. Przedstawiono korelacjê miêdzy
doln¹ a górn¹, powtórzon¹ tektonicznie czêœci¹ profilu. Krzywe karota¿owe PG i PNG, odpowiednio z lewej i prawej strony

OG. PRZEW. – ogniwo przewodowskie; TD – g³êbokoœæ koñcowa otworu; T-1 do T-5 – cykle transgresywno-regresywne (zob. tekst)

Stratigraphy and tectonic interpretation of the Devonian section in the Œwidno IG 1 borehole showing correlation between the lower
and tectonically repeated, upper part. Gamma ray and neutron-gamma logs to the left and right, respectively

OG. PRZEW. – Przewodów Member; TD – total borehole-depth; T-1 to T-5 – transgressive-regressive cycles (see the text)
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aczkolwiek wzór krzywych geofizycznych wskazuje na pew-
ne ró¿nice litofacjalne. W szczególnoœci, charakterystyczne
jest wystêpowanie znacznej domieszki piaszczystej w osadach
cyklu T-4. Korelacjê potwierdzaj¹ dane palinostratygraficzne
uzyskane przez Turnau (1985, 2011, ten tom; Turnau i in.,
2005) z formacji telatyñskiej profilu Pionki 4.

Pionki 4 s¹ najdalej ku NW wysuniêtym profilem formacji
telatyñskiej o mi¹¿szoœci i litofacjach typowych dla basenu
lubelskiego. W profilu Stê¿yca 1 po³o¿onym ok. 25 km na NE
formacja jest reprezentowana przez osady terygeniczne i p³yt-
kowodne wêglany o mi¹¿szoœci zredukowanej do oko³o 20 m
(M. Narkiewicz, 2011b, ten tom). Na NW od tego profilu ob-
serwuje siê ca³kowite wyklinowanie formacji (Izdebno IG 1,
¯abieniec 1). Obserwacje te wskazuj¹ na kontynuacjê rozwo-
ju dewonu œrodkowego wzd³u¿ jego po³udniowo-zachodniej
granicy zasiêgu (tj. wzd³u¿ elewacji radomsko-kraœnickiej)
w wykszta³ceniu typowym dla formacji telatyñskiej basenu
lubelskiego. Korelacja przedstawiona na figurze 6 dokumen-
tuje ponadto znacznie silniejsze gradienty mi¹¿szoœciowe i fa-
cjalne w dewonie œrodkowym w kierunku poprzecznym do
osi basenów (linia Niesio³owice–Œwidno) ni¿ w kierunku
pod³u¿nym (Œwidno–Opole Lubelskie–Pionki). Sugeruje to
istnienie krawêdzi paleotektonicznej miêdzy basenem ³yso-
górsko-radomskim a lubelskim.

W NW czêœci analizowanej strefy przejœciowej miêdzy
obu basenami (fig. 1) usytuowane s¹ dwa reperowe profile
dewonu – Lisów 1 (Garbacik, Kruczek, 1973) i Bia³obrzegi
IG 1 (Mi³aczewski w: Krassowska, red., 1977). Tylko dla dru-
giego otworu dysponowano, bardzo zreszt¹ sk¹pym, mate-
ria³em rdzeniowym, a w obu przypadkach dane publikowane
i archiwalne ograniczaj¹ siê do ogólnych opisów litologii
(zob. te¿. Mi³aczewski i in., 1983). Dlatego, g³ówn¹ podstaw¹
wydzieleñ stratygraficznych by³y korelacje karota¿owe z po-
równywalnymi profilami Szwejki IG 3 i B¹kowa IG 1, o dob-
rze opracowanej stratygrafii (fig. 7).

Charakterystyczny wzór krzywych PG i PNG pozwala na
wydzielenie w profilu Lisów 1 (przedzia³ g³êb. 1580–2280 m)
nastêpstwa jednostek podobnego jak w oddalonych o nieca³e
50 km ku NW Szwejkach IG 3. Od do³u s¹ to: formacja
z B¹kowej, ze stropowym ogniwem z £azisk wyró¿niaj¹cym
siê jednolicie niskimi wartoœciami PNG przy wysokich PG,
czysto wêglanowa formacja szwejkowska i ilasto-marglista
formacja I³¿anki, o charakterystycznym przebiegu krzywej PG.
Ogniwo z £azisk i formacja szwejkowska maj¹ mi¹¿szoœæ po-
dobn¹ jak w profilu Szwejki IG 3, natomiast formacja I³¿anki
wykazuje mi¹¿szoœæ poœredni¹ miêdzy tym profilem a B¹kow¹
IG 1. W obrêbie formacji szwejkowskiej i formacji I³¿anki mo-
¿na przeœledziæ w Lisowie 1 charakterystyczne horyzonty kore-
lacyjne wyró¿niane w porównywanych profilach (fig. 7).

Mi³aczewski i in. (1983) wydzielali w najni¿szej czêœci
analizowanego odcinka profilu Lisów 1 formacjê czarnolesk¹,
ale zarówno charakterystyka karota¿owa, jak i opisy szcz¹t-
kowych rdzeni sugeruj¹ wiêksze podobieñstwo do formacji
z B¹kowej (por. fig. 7). Odcinek profilu formacji poni¿ej
ogniwa ³aziskiego, w Szwejkach IG 3 interpretowany jako fa-
cje systemu platformy wêglanowo-terygenicznej, w Lisowie 1
charakteryzuje siê, s¹dz¹c na podstawie opisów nielicznych
rdzeni, wiêkszym udzia³em terygenów. Jest to zgodne z po-
³o¿eniem profilu bli¿ej granicy z basenem lubelskim. Najni¿-

sza czêœæ profilu Lisowa 1, poni¿ej g³êbokoœci 2280 m, repre-
zentowana g³ównie przez i³owce i mu³owce (Garbacik, Kru-
czek, 1973), zaliczana by³a przez Mi³aczewskiego i in. (1983)
do formacji sycyñskiej z przejœciem ku do³owi w osady naj-
wy¿szego syluru. Relacja tego kompleksu do wy¿ej le¿¹cej
formacji b¹kowskiej jest niejasna, nie mo¿na wykluczyæ ist-
nienia kontaktu tektonicznego wzd³u¿ uskoku odwróconego.

Profil dewonu w otworze Bia³obrzegi IG 1 w czêœci powy-
¿ej formacji zwoleñskiej ma mi¹¿szoœæ zredukowan¹ do oko³o
120 m, po czêœci z powodu œciêcia erozyjnego. Mi³aczewski
(w: Krassowska, red. 1977; Mi³aczewski i in., 1983) zaliczy³ te
utwory do serii wêglanowo-terygenicznej, dziel¹c j¹ na trzy
nieformalne ogniwa: dolomitowe, ilaste i wapienne. Wed³ug
tego autora redukcja mi¹¿szoœci, pomijaj¹c erozjê przedtria-
sow¹, ma charakter sedymentacyjny. W niniejszej pracy skore-
lowano na podstawie krzywych geofizycznych górn¹ czêœæ
profilu z pograniczem formacji b¹kowskiej i szwejkowskiej
(fig. 7). Ogniwo ilaste wyró¿nione przez Mi³aczewskiego
(w: Krassowska, red., 1977) wydaje siê odpowiadaæ ogniwu
z £azisk pod wzglêdem litologii i charakterystyki geofizycznej.
Dolna granica ogniwa, podobnie jak granica miêdzy formacj¹
b¹kowsk¹ a zwoleñsk¹, s¹ tu interpretowane jako granice tekto-
niczne, wzd³u¿ których nast¹pi³a silna redukcja mi¹¿szoœci osa-
dów dewonu œrodkowego. Oprócz korelacji z otworem Szwejki
IG 3 odleg³ym o oko³o 20 km, przemawiaj¹ za tym dane
o rdzeniach. Na odcinku 2530–2665 m obserwuje siê kilkakrot-
ne zmiany upadów w granicach od 0 do 45°. W rdzeniach
stwierdzono silne zbrekcjowanie, m. in. w interwa³ach
2421,0–2424,1, 2545,9–2548,9 m i ni¿ej, a tak¿e „œlizgi” (wy-
prasowania ?) w i³owcach na g³êbokoœci 2468,1–2472,8 m
(Mi³aczewski, op. cit.). Jeœli powy¿sza interpretacja stratygrafii
w profilu Bia³obrzegi IG 1 jest prawid³owa, reprezentuje on,
mimo redukcji mi¹¿szoœci, wykszta³cenie dewonu œrodkowego
charakterystyczne dla basenu ³ysogórsko-radomskiego.

INTERPRETACJA PALEOTEKTONICZNA
POGRANICZA BASENÓW

Specyficzn¹ cech¹ basenu ³ysogórsko-radomskiego jest cha-
rakterystyczna sukcesja œrodkowodewoñska, o ogólnie znacznie
wiêkszym udziale sk³adników terygenicznych i o kilkakrotnie
wiêkszej mi¹¿szoœci ni¿ w basenie lubelskim. W œwietle opisa-
nych profili strefy przejœciowej, granica miêdzy obszarami se-
dymentacji typowej dla obu basenów biegnie wzd³u¿ osi ele-
wacji radomsko-kraœnickiej (fig. 1). W czêœci NW przebiega
ona nieco na NE od linii otworów Szwejki IG 3, Bia³obrzegi IG 1
i Lisów 1, dalej ku SE na po³udnie od Pionek 4, a na wysoko-
œci centralnego segmentu basenu lubelskiego miêdzy otwora-
mi Niesio³owice IG 1 i Œwidno IG 1. Rozk³ad mi¹¿szoœci for-
macji telatyñskiej i jej odpowiedników (fig. 8) nie potwierdza
istnienia w œrodkowym dewonie wa³u Zwolenia – w¹skiej pa-
leoelewacji o przebiegu Bia³obrzegi–Lisów–Opole Lubelskie
(Kotañski, Mi³aczewski, 1977). Przedstawiony przez cytowa-
nych autorów obraz mi¹¿szoœci dewonu œrodkowego uleg³ tu
znacznym zmianom po uwzglêdnieniu nowszych materia³ów
wiertniczych, a g³ównie w wyniku reinterpretacji stratygrafii
w kluczowych profilach (por. fig. 8 z pracy Kotañskiego
i Mi³aczewskiego, 1977, z fig. 8 w tym artykule).
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Fig. 7. Korelacja dewoñskich profili otworów Bia³obrzegi IG 1 i Lisów 1 po³o¿onych w pobli¿u NE granicy
basenu ³ysogórsko-radomskiego (por. fig. 1B) z reperowymi profilami Szwejki IG 3 i B¹kowa IG 1

(czêœciowo wed³ug M. Narkiewicza, 2011a, ten tom)
Inne objaœnienia – fig. 5

Correlation of the Devonian borehole-sections Bia³obrzegi IG 1 and Lisów 1 located close to the NE boundary
of the £ysogóry-Radom Basin (cf. Fig. 1B), with the key Szwejki IG 3 i B¹kowa IG 1 sections

(partly after M. Narkiewicz, 2011a, this volume)
Other explanations – Fig. 5



Porównanie profili Niesio³owice IG 1 i Œwidno IG 1 (fig. 6)
pozwala na przeœledzenie charakteru zmian sedymentacji to-
warzysz¹cych granicy basenów. Mo¿liwoœci korelacji ograni-
cza brak pe³nej sukcesji œrodkowego dewonu, zw³aszcza
w profilu Niesio³owice IG 1, a tak¿e zdecydowana odmien-
noœæ nastêpstwa litofacji odzwierciedlona w danych karota-
¿owych. Korelacja przedstawiona na figurze 6, choæ hipote-
tyczna, jest jednak potwierdzona przez dane biostratygraficz-
ne i nastêpstwo cykli transgresywno-regresywnych. Korelacja
sugeruje znaczny wzrost tempa sedymentacji i subsydencji
ku SW na odcinku oko³o 20 km. Mo¿na tu zauwa¿yæ, ¿e ju¿
profil Œwidno IG 1 w swej ni¿szej czêœci wykazuje oko³o

dwukrotny wzrost mi¹¿szoœci osadów w porównaniu z typo-
wo „lubelskim” profilem Opole Lubelskie IG 1 (fig. 6). Zara-
zem jednak gradienty facjalne miêdzy obu tymi profilami s¹
znikome w zestawieniu z kontrastem dziel¹cym Œwidno IG 1
i Niesio³owice IG 1. Ró¿nica przejawia siê zw³aszcza w wys-
têpowaniu w wy¿szej czêœci dewonu œrodkowego osadów
terygenicznych formacji osta³owskiej i ogniwa ³aziskiego
typowych dla NE czêœci basenu ³ysogórsko-radomskiego.
Osady te, a tak¿e silnie margliste facje wêglanowe otwartego
zbiornika, dominuj¹ w grubszej o blisko rz¹d wielkoœci suk-
cesji w depocentrum tego basenu (M. Narkiewicz, 2011a, ten
tom).
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Fig. 8. Rozk³ad pierwotnej mi¹¿szoœci formacji telatyñskiej, reprezentuj¹cej w przybli¿eniu dewon œrodkowy
w basenie lubelskim, i jej wiekowych odpowiedników w basenie ³ysogórsko-radomskim

na tle wybranych regionalnych elementów tektonicznych (przebieg uskoku I³¿y–Zawichostu – por. fig. 1B)

Primary thickness pattern of the Telatyñ Formation, approximate equivalent of the Middle Devonian in the Lublin Basin
and its correlatives in the £ysogóry-Radom Basin against selected regional tectonic elements (the I³¿a–Zawichost Fault – see the Fig. 1B)



Powtórzenie tektoniczne w profilu Œwidno IG 1 dokumen-
tuje istnienie w strefie elewacji radomsko-kraœnickiej usko-
ków odwróconych lub nasuniêæ, o odleg³oœci transportu tekto-
nicznego wystarczaj¹co du¿ej, by zaznacza³a siê odmienna
charakterystyka depozycyjna powtórzonej sekwencji. Bior¹c
pod uwagê gradienty litofacjalne w basenie lubelskim, mo¿na
oceniaæ, ¿e dla wyt³umaczenia takich ró¿nic nale¿y braæ pod
uwagê przesuniêcia tektoniczne rzêdu kilkunastu do maksy-
malnie kilkudziesiêciu (raczej niskie dziesi¹tki) kilometrów.
Krzywiec (2007, 2009) interpretowa³ w strefie elewacji ra-
domsko-kraœnickiej pod³u¿ne uskoki przesuwcze uk³adaj¹ce
siê w pozytywne struktury kwiatowe, które wskazuj¹ na ist-
nienie regionalnej strefy transpresyjnej. Wed³ug M. Narkiewi-
cza (2007) oraz M. Narkiewicza i in. (2007) strefa ta stanowi³a
czêœæ sieci dewoñskich i karboñskich uskoków synsedymenta-
cyjnych reaktywowanych w re¿imie transpresyjnym u schy³ku
karbonu w trakcie koñcowych deformacji waryscyjskich.

Dane Krzywca (2007, 2009) sugeruj¹ wiêc, ¿e obecny
obraz rozk³adu facji dewoñskich mo¿e byæ nieco zmodyfiko-
wany przez post-sedymentacyjn¹ przesuwczoœæ wzd³u¿ wcze-
œniej aktywnej strefy uskokowej dziel¹cej obszary o kontrasto-
wo odmiennej subsydencji i sedymentacji. Ta reaktywowana

strefa uskokowa nie pokrywa siê z ¿adnym ze znanych usko-
ków waryscyjskich, aczkolwiek w zachodniej czêœci opisywa-
nej strefy biegnie równolegle do uskoku Ursynowa–Kazimie-
rza, kilkanaœcie kilometrów na SW od niego. Równie¿ rozk³ad
subsydencji œrodkowodewoñskiej odzwierciedlony w prze-
biegu izopachyt na figurze 8 nie odwzorowuje po³o¿enia
g³ównych uskoków waryscyjskich. Ponadto, brak jest zgod-
noœci miêdzy granic¹ basenów a interpretowanym przebie-
giem strefy krawêdzi platformy wschodnioeuropejskiej,
reprezentowanej w pokrywie permsko-mezozoicznej przez
strefê uskoku I³¿y–Zawichostu (M. Narkiewicz i in., 2011;
por. fig. 8). Ewentualna zbie¿noœæ obu linii tektonicznych
rysuje siê w SE czêœci badanego obszaru, na wysokoœci seg-
mentu komarowskiego basenu lubelskiego. Basen ³ysogór-
sko-radomski po³o¿ony jest wiêc czêœciowo na bloku ³ysogór-
skim, a jego obszar NE – na brze¿nej czêœci kratonu. Przy-
toczone obserwacje wydaj¹ siê przemawiaæ za istnieniem
w osiowej czêœci elewacji radomsko-kraœnickiej du¿ej strefy
uskokowej czynnej w trakcie dewonu œrodkowego, a nastêp-
nie prawdopodobnie aktywnej równie¿ w ramach strefy trans-
presyjnej, jak¹ by³a elewacja w póŸnym westfalu (Krzywiec,
2007, 2009; M. Narkiewicz, 2007).

ROZWÓJ BASENÓW

ETAP WCZESNODEWOÑSKI
(LOCHKOW–ŒRODKOWY EMS)

Podobieñstwo dolnodewoñskiej sukcesji osadowej na ob-
szarze miêdzy pó³nocnym regionem Gór Œwiêtokrzyskich
a tarcz¹ ukraiñsk¹ (por. fig. 1A) sugeruje istnienie rozleg³ego,
ci¹g³ego basenu sedymentacyjnego w dewonie wczesnym
(G³azek i in., 1981; Mi³aczewski, 1981). Sedymentacja zaczê³a
siê na ca³ym tym obszarze w najpóŸniejszym sylurze i wcze-
snym lochkowie osadami g³êbszego szelfu, a zakoñczona zo-
sta³a depozycj¹ grubych klastyków aluwialnych. Wewnêtrzna
architektura tych osadów jest jednak jeszcze s³abo rozpoznana,
g³ównie z powodu trudnoœci korelacji grubych sukcesji osado-
wych, przy sk¹pych danych otworowych centralnej i pó³nocno-
-wschodniej czêœci basenu ³ysogórsko-radomskiego.

Rozwój facjalno-paleogeograficzny

Na ca³ym analizowanym obszarze istnieje ci¹g³oœæ sedy-
mentacji na granicy syluru z dewonem, a dolna granica sp¹go-
wej dewoñskiej formacji sycyñskiej ma charakter umowny
(Mi³aczewski, 1981; por. opis formacji w pracy M. Narkiewi-
cza, 2011b, ten tom). Maksymalne mi¹¿szoœci morskich osa-
dów ilasto-mu³owcowych wczesnego lochkowu obserwujemy
na obszarze radomskim (Ciepielów IG 1 – mi¹¿szoœæ formacji
sycyñskiej 510 m) i w rejonie rowu lubelskiego (Maciejowice
IG 1 – ok. 610 m, £opiennik IG 1 – ok. 720 m). Odpowiedni-
kiem stratygraficznym tych osadów w regionie ³ysogórskim
jest najwy¿sza czêœæ ³upków ilastych z faun¹ otwartego szelfu,
zaliczanych do formacji z Rudek oraz prawdopodobnie ni¿sza
czêœæ formacji bostowskiej z przewag¹ osadów drobnoklas-
tycznych z bogat¹ faun¹ p³ytkomorsk¹ (Koz³owski, 2008).
Osady te osi¹gaj¹ ³¹czn¹ mi¹¿szoœæ oko³o 200 m, reprezentuj¹c

(zw³aszcza w czêœci „bostowskiej”) bardziej proksymalne facje
obrze¿a basenu, którego l¹dowe zaplecze rozci¹ga³o siê na
po³udnie od obecnego uskoku œwiêtokrzyskiego. W rejonie ele-
wacji hrubieszowskiej mi¹¿szoœci formacji sycyñskiej malej¹
do wartoœci miêdzy 200 a 400 m w pasie miêdzy Tarkawic¹ 2
(na NW) i Terebiniem IG 5 (SE), a jeszcze dalej ku NE wy-
nosz¹ poni¿ej 200 m (Krowie Bagno IG 1, rejon Strzelc IG 2).
Na zachodniej Ukrainie odpowiednikiem stratygraficznym i fa-
cjalnym formacji sycyñskiej jest seria tywerska, o mi¹¿szoœci
530 m. Ku wschodowi przechodzi ona w cieñsze osady silniej
wêglanowe i z bogatsz¹ faun¹ p³ytkowodn¹, a w pobli¿u za-
chodniego sk³onu tarczy ukraiñskiej pojawiaj¹ siê czerwone
osady terygeniczne serii ikwiañskiej, o mi¹¿szoœci oko³o 360 m
(Drygant, 2003).

Kolejne stadium rozwoju basenu wi¹¿e siê z ogólnym
sp³yceniem w lochkowie œrodkowym (Turnau i in., 2005) i se-
dymentacj¹ klastyków p³ytkomorskich i marginalnomorskich,
zaliczanych na obszarze radomskim i lubelskim do formacji
czarnoleskiej (Mi³aczewski, 1981; por. opis – M. Narkiewicz,
2011b, ten tom). Strefa maksymalnych mi¹¿szoœci, miêdzy
140 a 190 m, ci¹gnie siê na obszarze Polski pasem o kierunku
NW–SE miêdzy NW zamkniêciem rowu lubelskiego (Macie-
jowice IG 1 – 148 m) a jego czêœci¹ SE (£opiennik IG 1 –
188 m; Terebiñ IG 5 – 171 m). SW granica tej strefy nie po-
krywa siê jednak z granic¹ rowu, o czym œwiadczy wystêpo-
wanie znacznych mi¹¿szoœci w Pionkach 4 (171 m), Ciepielo-
wie IG 1 (149 m) i Opolu Lubelskim 3 (190 m). Na NE
mi¹¿szoœci malej¹ poni¿ej 100 m (np. 76 m w Krowim Bagnie
IG 1; oko³o 40 m w rejonie otworu Strzelce IG 2). W regionie
³ysogórskim odpowiednikiem formacji czarnoleskiej jest
prawdopodobnie wy¿sza czêœæ formacji bostowskiej rozwi-
niêta w facjach bardziej piaszczystych, skrajnie p³ytkomor-
skich (Koz³owski, 2008). Z kolei, w ukraiñskiej czêœci base-
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nu, na Podolu, ekwiwalentem facjalnym klastyków czarnole-
skich jest podobnie wykszta³cone pogranicze serii tywerskiej
i dniestrzañskiej (Uchman i in., 2004).

W regionie ³ysogórskim, na formacji bostowskiej le¿¹
z luk¹ stratygraficzn¹, odpowiadaj¹c¹ ca³emu pragowi, war-
stwy barczañskie o mi¹¿szoœci oko³o 200 m (Koz³owski,
2008; fig. 9). S¹ one wykszta³cone w facjach aluwialnych
z wp³ywami morskimi (m.in. Szulczewski, 1995) i prawdopo-
dobnie reprezentuj¹ ju¿ nowy etap tektono-sedymentacyjny,
po ruchach tektonicznych póŸnokaledoñskich (Dadlez i in.,
1994). Region kielecki zosta³ w du¿ym stopniu objêty od pra-
gu sedymentacj¹ aluwialn¹, przy ograniczonym obszarze stref
erodowanych (Tarnowska, 1976, 1983; G³azek i in., 1981;
Turnau, Tarnowska, 1997).

Ciepielów IG 1 jest jedynym profilem, gdzie bardziej
szczegó³owo zbadano sukcesjê dewonu dolnego w pozaœwiêto-
krzyskiej czêœci basenu ³ysogórsko-radomskiego. W otworze
tym, oko³o 600 m ponad sp¹giem aluwiów formacji zwoleñ-
skiej stwierdzono wystêpowanie najwy¿szego lochkowu i ?naj-
ni¿szego pragu, natomiast w stropie jednostki udokumentowa-
no œrodkow¹ czêœæ emsu (Turnau, Jakubowska, 1989; Turnau
i in., 2005). Wyniki te sugeruj¹, ¿e na obszarze radomskim
sedymentacja aluwialna zaczê³a siê ju¿ w lochkowie, a wiêc
prawdopodobnie wczeœniej ni¿ w regionie ³ysogórskim. Dol-
na granica aluwiów zwoleñskich jest w cytowanych pracach
zaznaczana jako powierzchnia zgodnego zalegania (por. te¿
G³azek i in., 1981). Jednak¿e, przy braku dok³adniejszej anali-
zy krytycznego interwa³u profilu Ciepielów IG 1, charakter tej
granicy pozostaje niejasny. W œwietle ostatniej interpretacji

tektonicznej w pracy M. Narkiewicza i in. (2011), nale¿a³oby
oczekiwaæ istnienia tu niezgodnoœci k¹towej na ca³ym obsza-
rze basenu ³ysogórsko-radomskiego.

Utwory aluwialne osi¹gaj¹ maksymaln¹ mi¹¿szoœæ 800 do
1300 m w wyd³u¿onej strefie wzd³u¿ SW granicy basenu
lubelskiego, miêdzy rejonem Pionek (Pionki 4 – 880 m) przez
Opole Lubelskie (Opole Lub. 3 – 1260 m) po rejon Zakrzewa
(Zakrzew IG 3 – 1170 m). Na pó³noc i wschód od tej strefy,
mi¹¿szoœci formacji zwoleñskiej malej¹ do 200–300 m w re-
jonie NE czêœci basenu lubelskiego. Redukcja ta mo¿e byæ
jednak do pewnego stopnia wynikiem erozji stropowych par-
tii formacji (Mi³aczewski, 1981; Turnau i in., 2005).

Koniec terygenicznej sedymentacji aluwialnej mia³ prze-
bieg diachroniczny w skali analizowanego obszaru. W rejonie
obrze¿y wschodnich trwa³a ona d³u¿ej, do eiflu (Mi³aczewski,
1981, fig. 51; Drygant, 2000). W basenie lubelskim najwy¿-
sze wyst¹pienia facji aluwialnych stwierdzono w skrajnie na
wschodzie po³o¿onym profilu Krowie Bagno IG 1 (M. Nar-
kiewicz, 2011b, ten tom). Z drugiej jednak strony, w tej czêœci
basenu polskiego w stropie formacji zwoleñskiej wystêpuj¹,
przynajmniej lokalnie, osady nie m³odsze od najni¿szego emsu
(Terebiñ IG 5, Turnau i in., 2005). Brak niemal ca³ego emsu
ma, zdaniem cytowanych autorów, charakter luki erozyjnej.
Z kolei, w profilach Pionki 1 i 4 datowania palinostratygraficz-
ne wy¿szych (choæ nie najwy¿szych) czêœci formacji zwoleñ-
skiej wskazuj¹ na œrodkow¹ czêœæ emsu (Turnau i in., 2005).
W regionie ³ysogórskim w aluwialnych osadach warstw bar-
czañskich znaleziono miospory ni¿szej czêœci emsu (Fija³kow-
ska-Mader i in., 1997).
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Fig. 9. Schemat chronostratygraficzny rozwoju sedymentacji dewoñskiej w basenie ³ysogórsko-radomskim i lubelskim. Zazna-
czono pozycjê jednostek litostratygraficznych na tle systemów depozycyjnych (M. Narkiewicz, 2011a, b, ten tom). Skala wiekowa
– wed³ug Kaufmanna (2006). Pozycja zdarzeñ globalnych – wed³ug m.in. Johnsona i in. (1985), Wallisera (1996) i House’a
i Gradsteina (2004) (por. te¿ tekst)

O£ – ogniwo ³osieñskie, SWD – seria wapieni dolomitycznych, WP – warstwy pokrzywiañskie

Chronostratigraphic diagram of the Devonian depositional development in the £ysogóry-Radom and Lublin basins. The lithostratigraphic
units are labelled against the depositional systems (M. Narkiewicz, 2011a, b, this volume). Age after Kaufmann (2006); position of
global events – after i.a. Johnson et al. (1985), Walliser (1996), and House and Gradstein (2004) (cf. also the text)

O£ – £osieñ Member, SWD – Dolomitic Limestones unit, WP – Pokrzywianka Beds





Sk¹pe i niepe³ne dane mi¹¿szoœciowe utrudniaj¹ dok³ad-
niejsze odtworzenie architektury depozycyjnej oraz rozk³adu
stref o zró¿nicowanej subsydencji. Dostêpne dane mog¹ jed-
nak œwiadczyæ o istnieniu znacznych obocznych gradientów
mi¹¿szoœciowych w rejonie basenu lubelskiego. Wskazuj¹ na
to porównania profili Ma³ochwiej 1 i £opiennik IG 1 (od-
leg³oœæ <1 km, ró¿nica mi¹¿szoœci ok. 200 m), Trawniki 1
i Bachus 1 (35 km; ok. 800 m), Rozkopaczew 1 i Krowie Ba-
gno IG 1 (ok. 5 km; >200 m) (lokalizacja profili – fig. 1B).
Dane te zdaj¹ siê œwiadczyæ o obecnoœci bloków tektonicz-
nych, których zró¿nicowane pionowe ruchy warunkowa³y
rozk³ad lokalnych depocentrów.

W ukraiñskiej czêœci basenu wczesnodewoñskiego wystê-
puje równie¿ gruby kompleks aluwialnych klastyków serii
dniestrzañskiej lub formacji terebowelskiej (Drygant, 2003;
Uchman i in., 2004; Ma³kowski i in., 2009). Dolna granica
tego kompleksu jest silnie diachroniczna, siêga od najni¿sze-
go lochkowu na wschodzie a¿ po pogranicze lochkowu i pra-
gu na zachodzie (Uchman i in., 2004; Ma³kowski i in., 2009).
Utwory te osi¹gaj¹ maksymalne mi¹¿szoœci oko³o 1200 m
w wyd³u¿onej strefie o kierunku NW–SE w pod³o¿u zapadli-
ska karpackiego, na SE od opisanego wy¿ej depocentrum ra-
domsko-lubelskiego.

Interpretacja regionalna

Wczeœniejsze wnioski o rozmiarach i tempie subsydencji
tektonicznej (M. Narkiewicz i in., 1998a) wskazywa³y na
znaczny udzia³ czynników tektonicznych w rozwoju sedy-
mentacji wczesnodewoñskiej na obszarze radomsko-lubel-
skim (por. te¿ M. Narkiewicz, 2007). W œwietle przeanalizo-
wanych tu danych najwa¿niejsze przes³anki dominuj¹cej roli
tektoniki s¹ nastêpuj¹ce:

– zwi¹zek po³udniowej granicy basenu ³ysogórsko-ra-
domskiego ze stref¹ uskoku œwiêtokrzyskiego;

– ogólny charakter sedymentacji i brak widocznego
wp³ywu zdarzeñ eustatycznych na generalne rysy
architektury depozycyjnej;

– silne oboczne zmiany mi¹¿szoœci aluwiów pragu i emsu,
œwiadcz¹ce o roli tektoniki blokowej w rozk³adzie lokal-
nych depocentrów w basenie lubelskim.

Punkt ostatni zosta³ omówiony wy¿ej, natomiast dwa
pierwsze wymagaj¹ krótkiego komentarza.

Dane stratygraficzne z regionu ³ysogórskiego mówi¹ o wy-
stêpowaniu tu morskich osadów lochkowu, a tak¿e terygenicz-
nych facji emsu wykazuj¹cych wiêksze morskie wp³ywy
w porównaniu z odpowiednikami z regionu kieleckiego. Na
po³udnie od uskoku œwiêtokrzyskiego, sedymentacja zaczê³a
siê dopiero w pragu (Turnau, Tarnowska, 1997), a lokalnie
nawet w dewonie œrodkowym (G³azek i in., 1981). Gruboœci
osadów, wielokrotnie mniejsze ni¿ w regionie ³ysogórskim,
œwiadcz¹ o znacznie mniejszej subsydencji tej strefy.

Wschodnia flanka basenu znajdowa³a siê w rejonie stabil-
nej czêœci kratonu, na sk³onie masywu ukraiñskiego. Dziêki
temu ku wschodowi obserwujemy stopniowe zmiany facji
i mi¹¿szoœci (por. Mi³aczewski, 1981). Depocentra poszcze-
gólnych formacji dolnodewoñskich przebiega³y w kierunku

NW–SE w rejonie basenu lubelskiego (ci¹¿¹c raczej ku jego
SW granicy). Przewaga facji piaszczysto-mu³owcowych nad
gruboklastycznymi wyklucza zjawiska raptownego wypiêtrza-
nia i erozji bloków tektonicznych. Ruchy pionowe by³y wiêc
prawdopodobnie roz³o¿one w czasie, a ich efekty maskowa³a
akumulacja osadów. Zauwa¿alny jest brak zapisu wczesnode-
woñskich zdarzeñ eustatycznych, takich jak pulsy transgre-
sywne pre-Ia i Ia datowane na œrodkowy lochkow i najwczeœ-
niejszy prag (Johnson i in., 1985).

Szersze uwarunkowania regionalne powstania i rozwoju
wczesnodewoñskiego basenu polsko-ukraiñskiego powinny
uwzglêdniæ zwi¹zek z du¿ymi strefami uskokowymi na grani-
cach bloków skorupowych – ma³opolskiego i ³ysogórskiego.
Niezale¿nie od roli uskoku œwiêtokrzyskiego, wp³yw na po-
wstanie depocentrum mog³a mieæ równie¿ strefa TTZ. Drygant
(2003; por. te¿ Uchman i in., 2004) wi¹¿e z ni¹ rozwój w rejo-
nie niecki lwowskiej i zapadliska karpackiego rowu o przebiegu
NW–SE, wype³nionego aluwiami serii dniestrzañskiej. Tektoni-
ka blokowa, odpowiedzialna zw³aszcza za póŸniejsze etapy se-
dymentacji grubych aluwiów zwoleñskich i dniestrzañskich,
by³a prawdopodobnie zwi¹zana z regionalnym polem naprê¿eñ
ekstensyjnych. Towarzyszy³o ono powstaniu w emsie wzd³u¿
po³udniowej krawêdzi l¹du Old Redu (Laurosji) za³ukowego
basenu renohercyñskiego w rejonie pó³nocnych Niemiec i jego
odpowiednika na Morawach (Ziegler, 1990; Franke, 2000;
Schulmann, Gayer, 2000; por. M. Narkiewicz, 2007). Niejasne
s¹ natomiast przyczyny rozwoju rozleg³ego œródl¹dowego
obszaru sedymentacji morskiej w najpóŸniejszym sylurze i loch-
kowie wczesnym. Byæ mo¿e wi¹¿e siê on z koñcow¹ (transten-
syjn¹ ?) faz¹ prawoskrêtnych ruchów przesuwczych, towa-
rzysz¹cych akrecji proksymalnego teranu ma³opolskiego (por.
M. Narkiewicz i in., 2011). Pe³niejsza dokumentacja zapisu
koñcowej fazy tej akrecji – tzw. niezgodnoœci póŸnokaledoñ-
skiej pozostaje kwesti¹ przysz³ych badañ.

ETAP ŒRODKOWODEWOÑSKI
(PÓ�NY EMS–WCZESNY FRAN)

Rozwój facjalno-paleogeograficzny

Nowy etap rozwoju basenów zapocz¹tkowa³a transgresja
morska, której najwczeœniejszym zapisem s¹ prawdopodob-
nie perylitoralne osady terygeniczne formacji zagórzañskiej
w rejonie pó³nocnych Gór Œwiêtokrzyskich (fig. 9). £oba-
nowski (1971) zaliczy³ je do górnego emsu, Malec (2001) cy-
tuje z tych osadów tentakulity wskazuj¹ce na konodontowy
poziom inversus emsu œrodkowego, natomiast Fija³kowska-
-Mader i in. (1997) przytaczaj¹ spory poziomów FD i AP wy-
¿szego emsu do pogranicza z eiflem. Omawiany puls trans-
gresywny, poprzedza³ póŸnoemsk¹ transgresjê eustatyczn¹ Ic
odpowiedzialn¹ za rozwój terygeniczno-wêglanowej formacji
grzegorzowickiej (Malec, 2002, 2005). Na obszarze radom-
skim klastyki transgresywne nie zosta³y jak dot¹d stwierdzo-
ne, a transgresjê mo¿na datowaæ tylko poœrednio, na podsta-
wie emskiego wieku wy¿ej le¿¹cych wêglanów w Osta³owie
1 (Malec, 2001, inf. ustna; 2002). We wschodniej czêœci base-
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nu lubelskiego transgresja rozwija³a siê w trakcie cyklu Ic i po
zdarzeniu Choteè, siêgaj¹c stopniowo coraz dalej ku wscho-
dowi (fig. 9).

Sedymentacja terygeniczna ust¹pi³a wkrótce miejsca
depozycji wêglanowej, przy czym równie¿ w tym przypadku
nast¹pi³o to najwczeœniej w regionie ³ysogórskim i na obsza-
rze radomskim. Osady ilasto-wêglanowe, odpowiednio for-
macji grzegorzowickiej (Malec, 2005) i ni¿szej czêœci profilu
Osta³owa zaczê³y siê tam tworzyæ jeszcze w emsie póŸnym.
Tymczasem w basenie lubelskim facje wêglanowe pojawiaj¹
siê w czêœci SW od najwczeœniejszego eiflu, a ku NE stopnio-
wo coraz póŸniej, a¿ po œrodkowy ¿ywet (fig. 9; M. Narkie-
wicz, 2011b, ten tom).

Wczesne stadium sedymentacji wêglanowej i wêglano-
wo-ilastej trwa³ w obu badanych basenach do œrodkowego
¿ywetu. W basenie ³ysogórsko-radomskim obejmuje ono
zró¿nicowane systemy depozycyjne: od odciêtego szelfu ila-
sto-wêglanowego przez platformê wêglanow¹ i otwarty szelf
wêglanowo-ilasty w regionie ³ysogórskim po morskie sys-
temy z przewag¹ basenu szelfowego lub otwartego szelfu
wêglanowego lub ilastego na obszarze radomskim. Przewaga
bardziej p³ytkomorskich systemów depozycyjnych wzd³u¿
po³udniowej granicy basenu jest zgodna z s¹siedztwem roz-
leg³ych systemów depozycji p³ytkomorskiej w eiflu i wcze-
snym ¿ywecie na po³udniowym obszarze masywu ma³opol-
skiego (Racki 1993, Szulczewski, 1995). Mi¹¿szoœæ osadów
tego stadium wynosi od oko³o 600 m w obszarze radomskim
do oko³o 900 m w regionie ³ysogórskim, gdzie jednak¿e za-
koñczy³o siê ono nieco póŸniej (por. dalej). W basenie lubel-
skim opisywane stadium sedymentacji odpowiada w SE czê-
œci basenu cyklom T-2 i T-3 obejmuj¹cym facje p³ytkiego,
odciêtego szelfu wêglanowego lub platformy wêglanowej,
o mi¹¿szoœci od oko³o 90 (SW) do oko³o 50 m (NE), a wiêc
o rz¹d wielkoœci mniejszej ni¿ w basenie ³ysogórsko-ra-
domskim.

W obu basenach pierwsze stadium sedymentacji wêglano-
wej zakoñczy³ siê w œrodkowym ¿ywecie diachronicznym roz-
wojem regresywnego systemu przybrze¿nych klastyków szel-
fowych, g³ównie w facjach piaszczystych i mu³owcowych
(fig. 9). Osady warstw œwiêtomarskich, deponowane w wyniku
transportu materia³u terygenicznego ze wschodu (K³ossowski,
1985), wydaj¹ siê odpowiadaæ œrodowiskom g³êbszego, bar-
dziej dystalnego zbiornika ni¿ nieco wczeœniejsze facje kla-
styczne formacji osta³owskiej. Prawdopodobn¹ przyczyn¹
diachronizmu facji terygenicznych by³o na³o¿enie siê ruchów
blokowych na globalne warunki regresywne poprzedzaj¹ce
cykl IIa. Obecnoœæ facji aluwialnych w cyklu T-3 w segmen-
cie komarowskim sugeruje, ¿e w tej czêœci basenu lubelskiego
istnia³y tendencje do wypiêtrzania i wczeœniejszej erozji. Przy
za³o¿eniu transportu ku zachodowi, osady te mog³y groma-
dziæ siê najpierw w najg³êbszej strefie depocentrum basenu
³ysogórsko-radomskiego (rejon B¹kowej, Osta³owa), a póŸ-
niej ich sedymentacja przesunê³a siê na po³udnie. Wiêksza
g³êbokoœæ basenu w rejonie osiowym t³umaczy³aby te¿ brak
czytelnego zapisu zdarzenia tagañskiego (transgresji IIa).

W dalszym nastêpstwie takiego zró¿nicowania paleo-
geograficznego, œrodkowo- i póŸno¿yweckie osady wêglano-

wo-ilaste, najwczeœniej zaczê³y siê tworzyæ na obszarze ra-
domskim (fig. 9). Równolegle z wkroczeniem tych facji w re-
gionie ³ysogórskim pojawiaj¹ siê na obszarze radomskim osa-
dy terygeniczne jako wk³adki w obrêbie platformy wêglano-
wej (Szwejki IG 3), albo te¿ jako osobny system depozycyjny
– szelf ilasto-mulisty ogniwa ³aziskiego. Nieregularne, dia-
chroniczne pojawianie siê klastyków w ró¿nych czêœciach
pó³nocnej strefy basenu, podobnie jak brak klarownych
zwi¹zków z transgresj¹ eustatyczn¹ IIa, wskazuje na rolê
uwarunkowañ tektonicznych – g³ównie zró¿nicowanej subsy-
dencji bloków w pod³o¿u basenu. Obszarów alimentacji dla
klastyków nale¿a³oby dopatrywaæ siê g³ównie na pó³nocy,
w rejonie segmentu stê¿yckiego basenu lubelskiego i na NW
od niego, gdzie wówczas przewa¿a³a erozja (fig. 8). Mi¹¿-
szoœæ omawianych osadów w basenie ³ysogórsko-radomskim
osi¹ga maksymalnie oko³o 500 m. Ich ekwiwalenty w basenie
lubelskim, o ³¹cznej mi¹¿szoœci 50–70 m, nale¿¹ do stropowej
czêœci cyklu T-3 i ca³ego T-4, który zosta³ zainicjowany przez
eustatyczne zdarzenie tagañskie (IIa).

Kolejnym stadium w rozwoju sedymentacji by³o powsta-
nie na pó³nocy basenu ³ysogórsko-radomskiego i w basenie
lubelskim rozleg³ego systemu platformy wêglanowej (fig. 9).
Na obszarze radomskim platforma rozwinê³a siê w póŸnym
¿ywecie w rejonie Szwejków i ?B¹kowej, nastêpnie w Nie-
sio³owicach, a dopiero we wczesnym franie w basenie lubel-
skim. Diachronizm ten wynika³ zapewne z t³umienia wêgla-
nowej depozycji organogenicznej przez dop³yw osadów kla-
stycznych i niekorzystne warunki zasolenia wód panuj¹ce
w trakcie sedymentacji cykli T-4 i T-5 w basenie lubelskim.
W regionie ³ysogórskim, wzd³u¿ po³udniowej strefy basenów
kontynuowa³a siê w póŸnym ¿ywecie sedymentacja g³êbiej-
wodna warstw nieczulickich na otwartym szelfie ilasto-wê-
glanowym.

System platformy wêglanowej zdominowa³ cykliczn¹ se-
dymentacjê wczesnego franu basenu lubelskiego, natomiast
w pó³nocnej czêœci basenu ³ysogórsko-radomskiego jej roz-
wój zosta³ przerwany w najpóŸniejszym ¿ywecie przez trans-
gresywne wkroczenie osadów otwartego szelfu ilasto-wêgla-
nowego formacji I³¿anki. W basenie lubelskim transgresja ta
jest zapisana jako pocz¹tek cyklu T-5, o mi¹¿szoœci nie prze-
kraczaj¹cej 30 m. Ekwiwalent tego cyklu na obszarze radom-
skim, o mi¹¿szoœci >160 m (B¹kowa IG 1), sk³ada siê czêœ-
ciowo z budowli i kompleksów organicznych nale¿¹cych ju¿
do najni¿szego franu. Stanowi on stropow¹ czêœæ rozpoznanej
sukcesji dewoñskiej, której wy¿sze partie uleg³y erozji przed-
jurajskiej. Relacje mi¹¿szoœciowe wskazuj¹ wiêc, ¿e jeszcze
na pocz¹tku franu utrzymywa³ siê kontrast w tempie subsyden-
cji miêdzy obu basenami, podobny jak w dewonie œrodkowym.

Interpretacja regionalna

Zaczynaj¹c od póŸnego emsu, basen ³ysogórsko-radomski
charakteryzuje siê sedymentacj¹ o rz¹d wielkoœci szybsz¹ ni¿
basen lubelski, który a¿ do franu œrodkowego pozostaje
obszarem o niskim tempie sedymentacji, a w czêœci NW
nawet erozji. Iloœciowe badania subsydencji wskazuj¹, ¿e bez
uwzglêdnienia eustatycznego wzrostu poziomu morza, którego
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amplitudê w dewonie œrodkowym przyjêto na oko³o 150 m,
ca³y obszar basenu lubelskiego objêty by³by re¿imem erozyj-
nym (M. Narkiewicz i in., 1998a). W konsekwencji, œrod-
kowodewoñskie i wczesnofrañskie zdarzenia eustatyczne
czytelnie zaznaczaj¹ siê w uk³adzie cykli T-R.

Wysokie tempo sedymentacji w basenie ³ysogórsko-
-radomskim oraz przewaga ilasto-wêglanowych facji otwarte-
go szelfu œwiadcz¹ o szybkiej, tektonicznie uwarunkowanej
subsydencji, o rozmiarach rzêdu 200 m/Ma. S³aba korelacja
ze zdarzeniami eustatycznymi i nieregularny przestrzenny
i wiekowy rozk³ad systemów depozycyjnych koresponduj¹
z tektonicznymi uwarunkowaniami depozycji, zwi¹zanej
z pionowymi wzglêdnymi ruchami bloków w pod³o¿u base-
nu. Granica miêdzy obu basenami rysuje siê jako w¹ska strefa
gradientów mi¹¿szoœciowych i/lub depozycyjnych (por. wy-
¿ej; fig. 8, 9) zwi¹zana zapewne z reaktywowanym regional-
nym uskokiem w pod³o¿u zachodniego skraju platformy
wschodnioeuropejskiej. Elewacje tej platformy ograniczaj¹
basen lubelski od wschodu, jednak¿e pierwotny zasiêg zbior-
nika jest nieznany, bowiem przybrze¿ne systemy depozycyjne
zosta³y w wiêkszoœci usuniête przez wieloetapow¹ erozjê.

Po³udniowa granica basenu ³ysogórsko-radomskiego jest
dalej, tak jak w dewonie wczesnym, zwi¹zana ze stref¹ usko-
ku œwiêtokrzyskiego. Sedymentacja w po³udniowej, ³ysogór-
skiej czêœci basenu i na obszarze radomskim jest porówny-
walna zarówno pod wzglêdem ogólnego charakteru, jak
i mi¹¿szoœci osadów. Ró¿nice mo¿na wyt³umaczyæ bardziej
proksymalnym usytuowaniem obszaru radomskiego wzglêdem
l¹dowego zaplecza basenu, oraz zmienn¹ w czasie aktywnoœci¹
synsedymentacyjn¹ uskoku œwiêtokrzyskiego. Na po³udniu
obszar bloku ma³opolskiego charakteryzowa³ siê stabiln¹ sedy-
mentacj¹ z niewielkim udzia³em terygenów i z czytelnym zapi-
sem zdarzeñ eustatycznych (Racki, 1993, 1997; Racki, Narkie-
wicz, 2000). W emsie œrodkowym aktywnoœæ uskoku doprowa-
dzi³a do wzglêdnego obni¿enia obszaru pó³nocnego i transgresji
„zagórzañskiej”. We wczesnym–œrodkowym eiflu istnia³a
ci¹g³oœæ paleogeograficzno-facjalna ca³ego obszaru œwiêto-
krzyskiego (K. Narkiewicz, M. Narkiewicz, 2010), co prawdo-
podobnie wi¹za³o siê ze stabilizacj¹ tektoniczn¹. W póŸnym
eiflu uskok œwiêtokrzyski uaktywni³ siê ponownie, zosta³o to
odzwierciedlone w kontraœcie facji i mi¹¿szoœci osadów miê-
dzy regionem po³udniowym i ³ysogórskim Gór Œwiêtokrzy-
skich. Równie¿ w póŸnym ¿ywecie i wczesnym franie w re-
gionie ³ysogórskim rozwijaj¹ siê facje g³êbszego zbiornika, co
jest sytuacj¹ wyj¹tkow¹ na tle ca³ego obszaru sedymentacji od
bloku ma³opolskiego po basen lubelski (fig. 9).

Mimo wykszta³cenia siê w œrodkowym dewonie wyraŸne-
go depocentrum basenu radomsko-³ysogórskiego, regionalne
ramy i uwarunkowania tektoniczne przypuszczalnie niewiele
zmieni³y siê od dewonu wczesnego. W dalszym ci¹gu g³ów-
nym mechanizmem subsydencji by³a prawdopodobnie regio-
nalna ekstensja zwi¹zana z rozwojem basenów za³ukowych
wzd³u¿ po³udniowej krawêdzi Laurosji (M. Narkiewicz i in.,
1998a). Nie s¹ natomiast jasne przyczyny aktywizacji strefy
tektonicznej zbli¿onej do jej krawêdzi (strefy TTZ), co dopro-

wadzi³o do silnego zró¿nicowania subsydencji i depozycji
obu analizowanych basenów.

ETAP OD FRANU ŒRODKOWEGO DO PÓ�NEGO

Rozwój facjalno-paleogeograficzny

Dla tego etapu dysponujemy szczegó³owymi danymi je-
dynie z basenu lubelskiego (M. Narkiewicz, 2011b, ten tom).
Dokumentacja dla basenu ³ysogórsko-radomskiego ogranicza
siê do sk¹pych danych z regionu ³ysogórskiego, wska-
zuj¹cych na przed³u¿anie siê facji marglistych basenu szelfo-
wego znanych z regionu po³udniowego Gór Œwiêtokrzyskich
(fig. 9; Szulczewski, 1995). Sugerowa³oby to kontynuacjê
œrodkowodewoñskich i wczesnofrañskich tendencji do silniej-
szej subsydencji.

W basenie lubelskim etap ten jest wyraŸnie dwudzielny.
W jego wczesnym stadium rozwin¹³ siê quasi-symetryczny
cykl M-3, poprzedzony wymuszon¹ regresj¹, wykszta³cony w
facjach platformy wêglanowej i lokalnie, w dolnej czêœci, la-
guny ewaporacyjnej (K. Narkiewicz, M. Narkiewicz, 2008).
Wyró¿nia siê on tempem sedymentacji i subsydencji wielo-
krotnie wiêkszym od osadów ni¿ej i wy¿ej le¿¹cych, a jego
genezê mo¿na wi¹zaæ z na³o¿eniem siê subsydencji tektonicz-
nej na seriê episodów transgresywnych przypisywanych zda-
rzeniu Rhinestreet (fig. 2). W œwietle korelacji wzd³u¿ basenu
(fig. 3) i poprzecznej (M. Narkiewicz, 2011b, ten tom) osady
cyklu utrzymuj¹ znaczn¹ mi¹¿szoœæ na ca³ym badanym ob-
szarze, co przy nieznacznych jedynie oznakach sp³ycania ku
N i NE wskazuje na du¿o wiêkszy pierwotny zasiêg basenu.
Mo¿na na tej podstawie szacowaæ, ¿e opisywany etap rozwoju
reprezentowa³ maksymalny zasiêg zbiornika œrodkowo- i póŸ-
nodewoñskiego. Niew¹tpliwie rozszerza³ siê on na obszar
obecnej zachodniej Ukrainy, gdzie ma swoje odpowiedniki
stratygraficzne (Mi³aczewski, 1981). Jest te¿ prawdopodobne,
¿e zbiornik œrodkowo- i póŸnofrañskich ³¹czy³ siê przez obszar
podlaski z rowem Prypeci (Konishchev i in., 2001; por. fig.
1A).

PóŸne stadium omawianego etapu jest reprezentowane
przez piêciokrotnie cieñsze osady g³ównie otwartego szelfu
wêglanowo-ilastego, zdeponowane w odcinku czasu podob-
nym jak interwa³ wiekowy cyklu M-3. Oznacza to powrót wa-
runków stabilnoœci tektonicznej, w których zapisa³y siê dwa
pulsy transgresywne przypisane póŸnofrañskim zdarzeniom
eustatycznemu IId (transgresja semichatovae) i dolnemu po-
ziomowi Kellwasser (por. fig. 3).

Interpretacja regionalna

K. Narkiewicz i M. Narkiewicz (2008) korelowali trans-
gresjê cyklu M-3 z pocz¹tkiem ryftowania w rowie Prypeci,
zapisanym jako litostratygraficzny poziom rzeczycki. Skory-
gowane dane biostratygraficzne sugeruj¹, ¿e w rzeczywistoœci
M-3 rozpocz¹³ siê kilkaset tysiêcy lat przed powstaniem krót-
kotrwa³ej luki erozyjnej poprzedzaj¹cej puls ryftowania.
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Przypuszczalny scenariusz rozwoju cyklu M-3 by³ wiêc bar-
dziej skomplikowany. Pocz¹tek cyklu (dolny poziom hassi)
wi¹za³ siê zapewne z eustatyczn¹ transgresj¹ Rhinestreet. Na-
stêpnie przestrzeñ akomodacji zosta³a powiêkszona w pozio-
mach górny hassi do jamieae na skutek regionalnej subsyden-
cji tektonicznej w re¿imie ekstensyjnym. Obj¹³ on ca³¹ obecn¹
wschodni¹ czêœæ kratonu wschodnioeuropejskiego, a na
obszarze Bia³orusi doprowadzi³ do powstania rowu Prypeci
(fig. 1A). Obserwowane tam w górnym franie przejawy mag-
matyzmu wskazuj¹, ¿e obok regionalnych naprê¿eñ skorupo-
wych, w rozwoju ryftu rolê odegra³ równie¿ stan termiczny
litosfery, byæ mo¿e uwarunkowany obecnoœci¹ pióropusza
p³aszcza (Wilson, Lyashkevich, 1996; Kusznir i in., 1996;
K. Narkiewicz, M. Narkiewicz, 2008). Porównanie przebiegu
subsydencji wskazuje, ¿e etapowi zastoju w póŸnym franie
w basenie lubelskim (cykle M-4 i M-5) odpowiada w rowie
Prypeci silne pogr¹¿anie, które doprowadzi³o do powstania
kilometrowej mi¹¿szoœci kompleksu wêglanowo-ewaporato-
wo-wulkanogenicznego. Zapewne w tym stadium rola mag-
matyzmu p³aszczowego wysunê³a siê na plan pierwszy, pod-
czas gdy na obszarze Polski tego czynnika zabrak³o, a tempo
subsydencji wróci³o do poprzedniego niskiego poziomu.

ETAP FAMEÑSKI

Rozwój facjalno-paleogeograficzny

W niemal ca³ym basenie lubelskim kompleks fameñski jest
reprezentowany przez pojedynczy cykl transgresywno-regre-
sywny FA (M. Narkiewicz, 2011b, ten tom). Wiek poziomu
transgresywnego (por. wy¿ej) sugeruje mo¿liwoœæ korelacji
z globalnym zdarzeniem górnego poziomu Kellwasser (fig. 3),
aczkolwiek dalszy rozwój cyklu wskazuje na dominuj¹c¹ rolê
uwarunkowañ tektonicznych. Ju¿ we wczesnym famenie wy-
odrêbni³o siê depocentrum w rejonie centralnego segmentu ba-
senu, gdzie nagromadzi³y siê osady ilasto-wêglanowego syste-
mu basenu szelfowego o mi¹¿szoœci dochodz¹cej do 800 m,
dwukrotnie malej¹cej ku NE i SW. W osadach tych wystêpuj¹
charakterystyczne struktury interpretowane jako efekt aktyw-
noœci sejsmicznej i sedymentacji na sk³onach podmorskich (op.
cit.). Od pocz¹tku famenu œrodkowego nastêpuje sp³ycenie,
któremu towarzyszy depozycja gruz³owych osadów otwartego
szelfu wêglanowo-ilastego. Ich mi¹¿szoœci dochodz¹ do 700 m
w rejonie osi basenu, a zapis sedymentacyjny potwierdza utrzy-
mywanie siê aktywnoœci sejsmicznej.

Od œrodkowego famenu zaznacza siê tak¿e ruchliwoœæ NE
krawêdzi basenu zwi¹zanej z uskokow¹ stref¹ Kocka. Mani-
festuje siê ona progradacj¹ ku SW kilkusetmetrowej gruboœci
systemu klastyków przybrze¿nych, przechodz¹cych w równie
mi¹¿sze osady aluwialne. Prograduj¹ce osady terygeniczne
wyklinowuj¹ siê ku SW, przechodz¹c w facje morskie zali-
czane do g³êbszego szelfu lub wêglanowo-ilastego basenu
szelfowego œrodkowego i póŸnego famenu (Mi³aczewski,
1978; Kaliœ, 1969). Wzd³u¿ SW brzegu basenu rozmiary sub-
sydencji fameñskiej s¹ wielokrotnie mniejsze ni¿ w strefie de-
pocentrum, na co wskazuj¹ dane m.in z profilu Opole Lubel-

skie IG 1 (Mi³aczewski, 1972). W segmencie komarowskim i
stê¿yckim stwierdzono równie¿ znacznie mniejsze mi¹¿szoœci
famenu, odpowiednio, do 300 i do oko³o 600 m, co tylko czê-
œciowo mo¿na uzasadniæ erozj¹ przedpóŸnowizeñsk¹. Syn-
tektoniczne facje terygeniczne NE obrze¿a basenu s¹ tam
równie¿ znacznie s³abiej rozwiniête. Mimo to, obecnoœæ osa-
dów otwartomorskich w skrajnym ku NW wyst¹pieniu fame-
nu w Izdebnie IG 1 sugeruje, ¿e brzeg basenu bieg³ znacznie
dalej na N i NW od obecnego, erozyjnego zasiêgu dewonu.

Interpretacja regionalna

Powstanie wyraŸnego depocentrum w segmencie central-
nym basenu lubelskiego wi¹za³o siê z aktywizacj¹ uskoków
ograniczaj¹cych rów lubelski: Ursynowa–Kazimierza od SW
i Kocka od NE. Przebieg tych uskoków (fig. 1B) i ograniczone
rozprzestrzenienie depocentrum sugeruj¹ dzia³anie mechani-
zmu pull-apart w warunkach lewoskrêtnej transtensji. Strefa
uskoku Kocka w trakcie famenu przekszta³ci³a siê w aktywn¹
krawêdŸ wypiêtrzanego bloku NE, z którego erozj¹ wi¹za³a siê
progradacja terygenicznych systemów depozycyjnych ku SW.
Wymienione uskoki mog¹ mieæ stare za³o¿enia zwi¹zane z eta-
pem ryftowania neoproterozoicznego (M. Narkiewicz i in., 2011).

Gradienty mi¹¿szoœciowe i facjalne w strefie SW obrze¿e-
nia basenu lubelskiego sugeruj¹, ¿e obszar basenu ³ysogór-
sko-radomskiego charakteryzowa³ siê w famenie znacznie
mniejszym pogr¹¿aniem, podobnie jak w rejonie Gór Œwiêto-
krzyskich. Oznacza to odwrócenie tendencji rozwoju subsy-
dencji po obu stronach granicy basenów. Re¿im szybkiego
pogr¹¿ania po stronie SW (tempo rzêdu 200 m/Ma dla dewo-
nu œrodkowego) zast¹pi³y we franie œrodkowym (?) warunki
wzglêdnej stabilizacji. Fameñskie tempo sedymentacji i sub-
sydencji mo¿na szacowaæ na oko³o 20 m/Ma, przy za³o¿eniu
mi¹¿szoœci osadów rzêdu 300 m. Tymczasem, w depocen-
trum rowu lubelskiego póŸnofrañskie tempo sedymenta-
cji/subsydencji szacowane na 20 m/Ma zwiêkszy³o siê w fa-
menie piêciokrotnie (do 100 m/Ma), przy za³o¿eniu mi¹¿szo-
œci 1600 m. Dla basenu ³ysogórsko-radomskiego brak jest
danych mi¹¿szoœciowych o franie, z wyj¹tkiem jego dolnej,
grubej czêœci (por. wy¿ej). Nie znamy tam wiêc reakcji
pod³o¿a basenu na puls subsydencji tektonicznej we franie
œrodkowym.

Podobnie jak w basenie lubelskim, faza silnej subsydencji
towarzysz¹cej g³ównemu stadium ryftowania póŸnodewoñ-
skiego nast¹pi³a w rowie Prypeci po epizodzie stabilizacji tek-
tonicznej na prze³omie franu i famenu. NajwyraŸniej wiêc,
wspólne regionalne uwarunkowania tektoniczne obu basenów
przetrwa³y do koñca famenu. Basen lubelski uleg³ wypiêtrze-
niu i erozji po famenie, a przed wizenem póŸnym w tzw. tek-
tonicznej fazie bretoñskiej (Mi³aczewski, 1981; M. Narkie-
wicz, 2007). W rowie Prypeci umiarkowanej subsydencji
post-ryftowej towarzyszy³a natomiast wczesnokarboñska se-
dymentacja l¹dowa (Stephenson i in., 2001). Rozwój basenu
³ysogórsko-radomskiego w tym czasie mo¿e byæ jedynie
przedmiotem spekulacji (M. Narkiewicz, 2007).
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WNIOSKI

Wyniki badañ stratygraficznych, facjalno-paleogeogra-
ficznych oraz analiza zapisu cykli i zdarzeñ depozycyjnych
œwiadcz¹ o odmiennym rozwoju basenu ³ysogórsko-radom-
skiego i lubelskiego w czasie dewonu. Ten pierwszy basen
ograniczony by³ od po³udnia uskokiem œwiêtokrzyskim
o g³êbokich za³o¿eniach skorupowych, którego aktywnoœæ
d³ugimi okresami warunkowa³a silniejsze pogr¹¿anie, a przez
to grubsze osady i bardziej morski charakter facji w regionie
³ysogórskim. Od NE zbiornik graniczy³ z basenem lubelskim
wzd³u¿ w¹skiej strefy tektonicznej o kierunku NW–SE.
Bieg³a ona wzd³u¿ osiowej czêœci elewacji radomsko-kraœnic-
kiej w skrajnie brze¿nej czêœci platformy wschodnioeuropej-
skiej. Strefê tê mo¿na ³¹czyæ z istnieniem w pod³o¿u dewonu
uskoku regionalnego, podobnego do równoleg³ych uskoków
Ursynowa–Kazimierza i Kocka, i tak samo jak one reaktywo-
wanego transpresyjnie, ze znacznym przesuniêciem pozio-
mym w karbonie póŸnym. Basen lubelski ³¹czy³ siê od SE
z basenem lwowskim na zachodniej Ukrainie, a jego pierwot-
ny zasiêg wschodni (zredukowany przez podewoñsk¹ erozjê)
by³ ograniczony przez l¹dowy masyw tarczy ukraiñskiej.

Rozwój basenów dewoñskich podzielono na cztery g³ówne
etapy, charakteryzuj¹ce siê odmiennym wzorem przestrzen-
no-wiekowym subsydencji tektonicznej, zwi¹zanej ze zmienn¹
aktywnoœci¹ stref tektonicznych ograniczaj¹cych baseny.

Etap wczesnodewoñski (lochkow–œrodkowy ems) zazna-
czy³ siê ogólnie podobnym rozwojem sedymentacji na du¿ym
obszarze basenów polskich i zachodniej Ukrainy. Zosta³ on za-
pocz¹tkowany w sylurze póŸnym osadami otwartego morza,
które w lochkowie œrodkowym i póŸnym przesz³y w osady pery-
litoralne. Na nich le¿y gruba seria aluwialna, której powierzchnia
sp¹gowa najprawdopodobniej odpowiada na obszarze basenu
³ysogórsko-radomskiego s³abo jeszcze udokumentowanej nie-
zgodnoœci póŸnokaledoñskiej. Etap ten charakteryzuje siê ak-
tywnoœci¹ uskoku œwiêtokrzyskiego i pionowymi ruchami blo-
ków tektonicznych przynajmniej w rejonie basenu lubelskiego.

Etap œrodkowodewoñski (póŸny ems–wczesny fran) re-
prezentuje skrajnie odmienne tempo sedymentacji w obu

basenach: œrednio 200 m/Ma w ³ysogórsko-radomskim wobec
30 m/Ma w lubelskim. W tym pierwszym dominowa³y facje
wêglanowo-terygeniczne otwartego szelfu, o s³abo czytelnej
cyklicznoœci uwarunkowanej zmiennym tempem pogr¹¿ania
bloków pod³o¿a. W basenie lubelskim przewa¿a³y systemy
depozycyjne odciêtego p³ytkiego szelfu wêglanowego i plat-
formy proksymalnej, sp³ycaj¹ce siê ku SE i NE, a prze-
chodz¹ce w re¿im erozyjny ku NW. WyraŸne, ci¹g³e w skali
basenu cykle transgresywno-regresywne by³y uwarunkowane
g³ównie eustatycznie. Granica basenów zaznacza siê jako wy-
raŸna strefa gradientów mi¹¿szoœciowych i depozycyjnych.

Etap œrodkowo-póŸnofrañski, dok³adniej przeanalizo-
wany w basenie lubelskim, sk³ada siê z dwóch faz. Pierwsza
(wczesny poziom hassi do wczesnego rhenana) charakteryzu-
je siê rozwojem grubego, rozleg³ego systemu platformy wêg-
lanowej przy znacznym tempie sedymentacji (120 m/Ma).
Mia³a ona g³ównie uwarunkowania tektoniczne, zwi¹zane z epi-
zodem ekstensji regionalnej odpowiedzialnym za inicjacjê
ryftu Prypeci. W póŸnym franie nast¹pi³o zwolnienie tempa
subsydencji i sedymentacji do 20 m/Ma, a depozycjê, zdomi-
nowan¹ przez facje otwartego szelfu, kszta³towa³y transgresje
eustatyczne, w tym zwi¹zane ze zdarzeniami Kellwasser.

Etap fameñski zaznaczy³ siê wykszta³ceniem wyraŸnego
depocentrum w centralnym segmencie basenu lubelskiego,
gdzie tempo sedymentacji wynosi³o oko³o 100 m/Ma i by³o
kilkakrotnie wiêksze ni¿ w pozosta³ych czêœciach obu base-
nów. Sukcesja osadowa sk³ada siê w ni¿szej czêœci z grubych
osadów wapienno-ilastych basenu szelfowego i otwartego szel-
fu, z oznakami synsedymentacyjnej aktywnoœci sejsmicznej
/tektonicznej. W œrodkowym–póŸnym famenie uaktywnia siê
tektonicznie pó³nocne obrze¿enie basenu (strefa uskokowa
Kocka), daj¹c pocz¹tek progradacji terygenicznych systemów
perylitoralnych i aluwialnych, z przejœciem w facje morskie ku
SW. Depocentrum utworzy³o siê w uk³adzie pull-apart miêdzy
stref¹ Kocka a uskokiem Ursynowa–Kazimierza, równoczeœnie
i zapewne we wspólnym regionalnym uk³adzie naprê¿eñ tekto-
nicznych z g³ówn¹ faz¹ ryftowania basenu Prypeci.
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DEVONIAN DEPOSITIONAL DEVELOPMENT OF THE £YSOGÓRY-RADOM
AND LUBLIN BASINS (SOUTH-EASTERN POLAND)

Abstract. £ysogóry-Radom Basin (£RB) is bounded in the south by
the deeply-rooted Holy Cross Fault. To NE it passes into the Lublin
Basin (LB) along a narrow zone clearly reflected in the Middle De-
vonian depositional pattern. It was probably related to a basement
fault along the axial part of the Radom–Kraœnik Elevation affecting
deposition at least since the late Emsian onwards. BL continued to
the Lviv Basin in SE, which was bordered from the east by the conti-
nental Ukrainian Massif. The Early Devonian stage of the basins de-
velopment started in the latest Silurian with an open-shelf sedimen-
tation passing in the middle to late Lochkovian into marginal marine
clastics. This is (partly unconformably) overlain by a thick alluvial
complex. Between late Emsian and early Frasnian rapid sedimenta-
tion of carbonate-terrigenous open-marine facies in the £RB was

controlled by basement blocks subsidence. On the other hand, under
stable cratonic conditions of the BL much smaller accomodation
space was generated mainly by eustatic transgressions allowing
a mostly shallow-shelf and carbonate platform development. In
the Middle Frasnian this pattern was overprinted by a subsidence
pulse related to the initial Pripyat Graben rifting. The Famennian
stage was marked by a depocentre development in the central LB
segment, and an accumulation of nearly 2 km of sediments, starting
with carbonate-shaly deposits of a shelf basin and open shelf,
passing upwards into marginal-marine and continental systems
prograding SW-wards. The depocentre formed in a pull-apart
regime between the Kock and Ursynów–Kazimierz faults, parallel
with the main phase of the Pripyat Graben rifting.

Key words: depositional architecture, synsedimentary tectonics, subsidence, eustasy, Devonian, south-eastern Poland.

SUMMARY

In the Devonian, south-eastern Poland was a part of the south-fac-
ing outer shelf of the Laurussia continent (M. Narkiewicz, 2007;
Belka, M. Narkiewicz, 2008). The Lublin Basin developed on
a cratonic basement of the East European Platform and its
Neoproterozoic–Lower Palaeozoic cover (Fig. 1A). To the south-west
it neighboured the £ysogóry-Radom Basin whose basement mainly
consists of the proximal £ysogóry Terrane accreted to the craton not
later than in the earliest Devonian (M. Narkiewicz et al., 2011). South-
ern boundary of the basin (and terrane) corresponds to the Holy Cross
Fault zone, bounding from the north another distinct Devonian sedi-
mentation area related to the Ma³opolska Block (Fig. 1B). The bound-
ary between both studied basins runs parallel and in a close proximity
to the long-known lithospheric boundary – the Teisseyre-Tornquist
Zone (TTZ).

The starting point for the present study was the depositional archi-
tecture framework of both the basins discussed in two papers in this
volume (M. Narkiewicz, 2011a, b, this volume). Particular elements
such as transgressive-regressive (T-R) events and cycles were dated
biostratigraphically, mainly based on conodonts and spores
(K. Narkiewicz, 2011; K. Narkiewicz, Bultynck, 2011; Turnau, 2011
– this volume). These data were then used for a correlation of regional
depositional markers with global events (Fig. 2). In order to gain more
insight into the nature of the basins boundary four additional borehole
sections were studied: Œwidno IG 1, Bia³obrzegi IG 1, Lisów 1 and
Pionki 4 (see Fig. 1B for a location). Present studies were focused on
Middle–Upper Devonian sections, whereas the Lower Devonian was
considered basing mainly on previous published data.

DEPOSITIONAL ARCHITECTURE

Schematic depositional architecture of the Lublin Basin in a lon-
gitudinal cross-section is shown in Fig. 3, whereas for the transversal
cross-section of the central basin segment the reader is referred to
Fig. 23 in M. Narkiewicz (2011b, this volume). The interpretation of
the key depositional events against the depositional systems of
the £ysogóry-Radom Basin is shown in Fig. 4, whereas the basin
architecture – in figs. 14, 15 in Narkiewicz (2011a, this volume).
Comparison of a depositional development of both analysed basins
in a chronostratigraphic framework is presented in Fig. 9.

Lublin Basin. – The alluvial red beds of the Zwoleñ Formation
(upper Lochkovian to lower–middle Emsian) are overlain by an up to
200 m thick succession of variable shallow-marine carbonates to con-
tinental clastics included into the Telatyñ Formation. These sediments
were subdivided into 5 T-R cycles (T-1 to T-5; Fig. 3) which were
compared to eustatic cycles of Johnson et al. (1985) basing on
biostratigraphic data. The cycle T-4 can be attributed to the global IIa
transgression and T-5 to the IIb onlap with an accuracy to a single
conodont zone. Less precise is the correlation of the T-1 transgression
with the onset of the Ic eustatic cycle, and T-2 with the Choteè Event.
The T-3 cycle is tentatively correlated with the Id transgression.
The eustatic controls of the T-R cycles correspond to the depositional
architecture characterized by extensive, flat units with gradual lateral
facies changes. Sediment accumulation proceeded by aggradation
after and along with succcessive transgressive pulses. There is no
evidence of a synsedimentary tectonic activity while the results of
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a subsidence modelling (M. Narkiewicz et al., 1998a) indicate that
the accomodation space for the relatively thin Middle Devonian strata
was provided by an eustatic sea-level rise of a total magnitude of ca.
150 m, under a nearly zero tectonic subsidence.

The Frasnian, without its lowermost part, is represented by car-
bonate, subordinately marly and anhydritic deposits of the Modryñ
Formation. It was divided into 5 T-R cycles M-1 to M-5 (Fig. 3). Two
lowermost (including M-2 subdivided into 3 subcycles a-c) display
an extent and thicknesses similar to the T-1 to T-5 cycles and proba-
bly were also controlled by eustasy (transgressions IIb/c and IIc – cf.
Fig. 3). The M-3 cycle has a largest thickness of up to 300 m and
the widest extent in the basin. It is distinct also by its atypical, sym-
metric succession: from shallow-water and/or restricted deposits, to
deeper open-marine and again shallower at the topmost part. Some
depositional structures are attributed to seismicity and there is a local
depocenter developed as an evaporative lagoon (Fig. 3). Although
the M-3 transgression can be correlated with the onset of the trans-
gressive Rhinestreet events (House, 1985; Pisarzowska et al., 2006),
the above characteristics of the cycle point to mainly tectonic con-
trols. Tectonic subsidence pulse most probably corresponds to
the initial Pripyat Graben rifting in the Middle Frasnian (K. Nar-
kiewicz, M. Narkiewicz, 2008). The successive M-4 and M-5 cycles
are correlated with the eustatic cycle IId and the Lower Kellwasser
Event transgression, respectively. The M-4 transgression controlled
a development of organic buildups which are the largest in the Devo-
nian of the Lublin Basin (up to 50 m thick). They are compared to
the last reef-phase in Belgium – mud-mounds of the Petit-Mont
Member (Neuville Formation, F2j – Bultynck, Dejonghe, 2001).
The Famennian displays variable thickness of up to 2 km and is as-
cribed to a single FA megacycle controlled mainly by tectonics.

£ysogóry-Radom Basin. – In comparison to the Lublin Basin,
the £ysogóry-Radom Basin is characterized by smaller dimensions
and by larger thickness of the Middle Devonian strata. It is also dis-
tinct by a generally more open-marine characteristics of its
depositional systems and much increased rates of deposition/subsi-
dence (Fig. 4, 9). Another striking feature is a lack of ordering of
the depositional record into distinct, correlative cycles. A basin-
-scale diachronism characterizes three characteristic depositional
systems: marine clastics of the Osta³ów Formation and Œwiêtomarz
Beds, shaly-silty shelf facies of the £aziska Member (B¹kowa Fm.)
and a carbonate platform of the Szwejki Formation. In general,
the Radom area depositional cycles and events mostly do not show
a clear relationship to the eustatic T-R cycles. The characteristics of
the depositional architecture seems to favour tectonics as the main
control on the basin development. This is also compatible with
the tectonic boundaries of the basin: the Holy Cross Fault (south) and
the probable basement-fault controlled NE boundary with the Lublin
Basin (see below). Synsedimentary tectonics were most active dur-
ing accumulation of the Middle to Upper Givetian deposition of
the B¹kowa Formation strata. During the late Emsian to Eifelian and
also starting with the latest Givetian the role of eustatic events such
as the Choteè Event and IIb transgression became more apparent.

Boundary between the basins. – In the Œwidno IG 1 and Pionki 4
sections representing the boundary zone between the basins (Fig. 1B)
it was possible to distinguish lithostratigraphic units and T-R cycles
known from the Lublin Basin (Figs. 5, 6). Moreover, the Œwidno IG 1
section shows the stratigraphic repetition above the reversed-fault
plane (Fig. 5). The comparison of repeated successions of the Telatyñ
and Modryñ formations indicates a considerable scale of a lateral
displacement of the strata. This is consistent with the interpreted
transpressive and strike-slip tectonics in the Radom–Kraœnik Eleva-
tion zone (Krzywiec, 2007, 2009). On the other hand, the Lisów 1 and
Bia³obrzegi IG 1 sections appear to represent lithostratigraphic suc-
cessions typical for the £ysogóry-Radom Basin (Fig. 7). These obser-
vations allow to trace the boundary between the basins which is here
attributed to a basement fault in the marginal part of the East Euro-
pean Platform, parallel to the Ursynów–Kazimierz Fault (Fig. 1B).

The fault is probably responsible for the sediment-thickness and facies
gradients evident from the correlation of Niesio³owice IG 1 and
Œwidno IG 1 borehole sections (Fig. 6), and from the Middle Devo-
nian thickness map (Fig. 8).

The correlation suggests a significant increase in sedimentation
and subsidence rates towards SW at a distance of ca. 20 km. Facies
change is particularly visible in appearance of terrigeneous deposits
typical of the NE part of the £ysogóry-Radom Basin in the upper part
of the Middle Devonian in Niesio³owice IG 1. Such sediments as well
as open-marine marly facies dominate in the basin depocenter in a suc-
cession thicker then the Lublin one by an order of magnitude (Fig. 4).
Presented evidence seems to support existence of a major fault
zone active during the Middle Devonian along the axial part of
the Radom–Kraœnik Elevation. Most probably, later it was reactivated
as a part of a transpressive zone developed along the elevation in
the late Westphalian (Krzywiec, 2007, 2009; M. Narkiewicz 2007).

BASINS DEVELOPMENT

Early Devonian stage (Lochkovian–middle Emsian). – In
the Early Devonian a generally comparable terrigeneous depositional
development characterized the area between the present northern
region of the Holy Cross Mts. and western slopes of the Ukrainian
Shield landmass (Fig. 1A; G³azek et al., 1981; Mi³aczewski, 1981).
Ca. 2.5 km thick sedimentary fill was initiated in the latest Silurian and
early Lochkovian by deeper shelf sediments, which were replaced in
the middle to late Lochkovian by perylittoral facies. These were over-
lain (partly unconformably) by the up to 1.5 km thick alluvial succes-
sion. The latter corresponds to Pragian and Emsian, ranging up to
Eifelian in the eastern (Ukrainian) part. Influence of tectonics on
the basin development is evidenced by a synsedimentary activity of
the Holy Cross Fault, general lack of correspondence between
the depositional architecture and eustasy, and by considerable lateral
sediment-thickness gradients of the Pragian and Emsian alluvial
clastics attributed to differential block movements. Block tectonics,
responsible particularly for a deposition of a thick alluvial succession,
was probably related to a regional extensional regime that controlled
development of the Rheno-Hercynian back-arc basin along the south-
ern Laurussia margin in the Emsian (Ziegler, 1990; Franke, 2000;
Schulmann, Gayer, 2000; cf. M. Narkiewicz, 2007).

Middle Devonian stage (late Emsian–early Frasnian). – Dur-
ing this stage the £ysogóry-Radom Basin was characterized by an
average depositional rate 200 m/Ma, an order of magnitude higher
than in the Lublin Basin (30 m/Ma), whose NW part was even domi-
nated by erosion. Quantitative subsidence modelling demonstrates
that without taking into account of the Middle Devonian eustatic
sealevel rise of ca. 150 m, the entire Lublin Basin would be a conti-
nental eroded area (Narkiewicz i in., 1998a). Under a stable base-
ment conditions the eustatic transgressions of the Ic to IIc cycles
(Johnson et al., 1985) led to a development of a shallow-marine sedi-
mentation with a considerable proportion of restricted, marginal ma-
rine or even alluvial systems particularly in the south-east. On
the other hand, high sedimentation rates and predominance of
open-shelf facies in the £ysogóry-Radom Basin evidence tectonic
controls on a rapid subsidence. Sedimentation in the southern
(£ysogóry) part of the basin is comparable to the Radom area succes-
sion with respect to both general characteristics and thickness of
the deposits. The existing differences can be explained by a more
proximal setting of the Radom area relative to a continental eroded
area in the north, and a variable synsedimentary activity of the Holy
Cross Fault in the south. Subsidence had been probably controlled
continuously by a regional extension related to back-arc basins
developing along the southern Laurussia margin.

Middle to Late Frasnian stage. – Sedimentary record of this
stage is preserved only in the Lublin Basin where it is dominated by
up to 300 m thick deposits of a carbonate platform and evaporative
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lagoon belonging mainly to the M-3 cycle. Accelerated depositional
rates (120 m/Ma) can be attributed to a tectonic subsidence pulse su-
perimposed on transgressive episodes acribed to the global
Rhinestreet Event. The Middle-Late Devonian basin attained its
maximum extent and probably was linked with the Pripyat Graben in
the NE (Fig. 1A). The initial rifting of the latter occurred in the Mid-
dle Frasnian, probably in a common regional extensional regime
(K. Narkiewicz, M. Narkiewicz, 2008). Late episodes of the de-
scribed stage are represented mainly by deposits of an open-marine
carbonate-clayey shelf with subsidence rates reduced to 20 m/Ma. It
is interpreted that accomodation space was mainly controlled by
eustatic T-R cycle IId (semichatovae transgression) and Lower
Kellwasser transgression (por. Fig. 3).

Famennian stage. – It is marked by development of a distinct
depocenter in the central segment of the Lublin Basin where
depositional rate attained ca. 100 m/Ma and was several times higher

than in the remaining parts of the studied area. The sedimentary suc-
cession comprises a single T-R cycle FA up to 2 km thick. It is com-
posed in the lower part of calcareous-clayey sediments of a shelf basin
and open-shelf, with evidence of a synsedimentary seismic/tectonic
activity. In the middle to late Famennian the area to NE of the Kock
Fault Zone underwent a tectonic uplift which gave rise to a progra-
dation of terrigeneous nearshore marine and alluvial systems passing
into fully marine facies towards SW (Fig. 9). The depocenter was
formed between the Kock Zone and Ursynów–Kazimierz Fault in
a pull-apart regime concurrently and probably in a common regional
stress regime with the main rifting phase of the Pripyat Graben. Along
the SW basin margin the Famennian subsidence was much smaller
then in the depocenter which is compatible with a moderate subsi-
dence assumed for the £ysogóry-Radom Basin. After the Famennian
and before late Viséan the Lublin Basin underwent an uplift and ero-
sion due to so-called Bretonnian tectonic movements.

Rozwój sedymentacji dewoñskiej w basenie ³ysogórsko-radomskim i lubelskim 317




	WSTĘP
	MATERIAŁY
	SEDYMENTACJA CYKLICZNA W DEWONIE ŚRODKOWYM I FRANIE W BASENIE LUBELSKIM
	CYKLE T-1 DO T-5
	CYKLE M-1 I M-2
	CYKL M-3
	CYKLE M-4 I M-5

	UWARUNKOWANIA SEDYMENTACJI W BASENIE ŁYSOGÓRSKO-RADOMSKIM
	POGRANICZE BASENU LUBELSKIEGO I ŁYSOGÓRSKO-RADOMSKIEGO
	DEWON ŚRODKOWY I GÓRNY ELEWACJI RADOMSKO-KRAŚNICKIEJ
	INTERPRETACJA PALEOTEKTONICZNA POGRANICZA BASENÓW

	ROZWÓJ BASENÓW
	ETAP WCZESNODEWOŃSKI (LOCHKOW–ŚRODKOWY EMS)
	Rozwój facjalno-paleogeograficzny
	Interpretacja regionalna

	ETAP ŚRODKOWODEWOŃSKI (PÓŹNY EMS–WCZESNY FRAN)
	Rozwój facjalno-paleogeograficzny
	Interpretacja regionalna

	ETAP OD FRANU ŚRODKOWEGO DO PÓŹNEGO
	Rozwój facjalno-paleogeograficzny
	Interpretacja regionalna

	ETAP FAMEŃSKI
	Rozwój facjalno-paleogeograficzny
	Interpretacja regionalna


	WNIOSKI
	LITERATURA
	DEVONIAN DEPOSITIONAL DEVELOPMENT OF THE ŁYSOGÓRY-RADOM AND LUBLIN BASINS (SOUTH-EASTERN POLAND)
	ABSTRACT
	KEY WORDS
	SUMMARY
	DEPOSITIONAL ARCHITECTURE
	BASINS DEVELOPMENT





